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Résumé
La convection profonde, processus à l’origine de la formation des orages, demeure parti-
culièrement difficile à prévoir. Plusieurs travaux indiquent que l’augmentation de la densité
spatiale et temporelle des observations de surface pourrait permettre d’améliorer l’observation
et la prévision de la convection profonde. Parmi les moyens permettant de densifier le réseau
d’observation de surface, l’augmentation du nombre d’objets connectés à Internet équipés de
capteurs météorologiques suscite un grand intérêt. Ces objets sont en effet un moyen peu oné-
reux d’observer les premiers mètres de l’atmosphère à haute résolution spatiale et temporelle.
Dans cette thèse, l’apport des observations issues d’un réseau de stations météorologiques
personnelles connectées est évalué pour l’observation près de la surface des phénomènes liés à
la convection profonde. Ces stations personnelles, ne répondant pas aux standards édictés par
l’Organisation Météorologique Mondiale, fournissent des observations de qualité variable qui
ont nécessité la conception d’un contrôle de qualité automatique. L’évaluation de ce contrôle
de qualité appliqué à la température, l’humidité relative et la pression réduite au niveau de
la mer, lors de quatre journées orageuses de l’année 2018, montre qu’il permet d’améliorer
la qualité des observations personnelles tout en conservant un grand nombre d’entre elles. Des
analyses combinant les observations personnelles avec celles de Météo-France ont été comparées
à des analyses utilisant seulement les observations de Météo-France. L’évaluation par validation
croisée montre que les analyses combinées sont les plus proches des observations de référence.
De plus, des variations météorologiques de petite échelle invisibles jusqu’alors avec le réseau de
Météo-France seul sont détectées.
Les observations personnelles et les analyses combinées sont utilisées pour étudier l’épisode
méditerranéen des 14 et 15 octobre 2018 dans l’Aude et évaluer le réalisme des simulations
numériques de l’épisode réalisées avec le modèle de recherche Meso-NH. L’estimation des préci-
pitations observées lors de celui-ci est améliorée grâce à l’ajout des observations de précipitations
des stations personnelles à l’analyse opérationnelle de précipitations de Météo-France, d’après
une évaluation menée sur des pluviomètres indépendants. Les analyses combinées révèlent que
la stationnarité des fortes précipitations sur la même zone durant près de 6 h est corrélée à la
stationnarité d’un front froid et d’un talweg de pression de mésoéchelle. Les simulations nu-
mériques montrent que l’emplacement des cumuls de précipitations les plus élevés est lié à la
position du front froid quasi-stationnaire et à la position de bandes précipitantes formées en aval
des reliefs de la région. Enfin, les simulations montrent que la présence atypique des vestiges
du cyclone tropical Leslie en Méditerranée lors de l’épisode, bien qu’ils aient joué un rôle, ne




Deep convection, the process behind the formation of thunderstorms, remains particularly
difficult to forecast. Several studies indicate that increasing the spatial and temporal density
of surface observations could improve the observation and forecasts of deep convection. Among
the means of densifying the surface observation network, the increase in the number of devices
connected to the Internet equipped with meteorological sensors is arousing great interest. These
devices are an inexpensive means of observing the first few metres of the atmosphere at high
spatial and temporal resolution.
In this thesis, the contribution of observations from a network of personal weather stations
is evaluated for the near-surface observation of deep-convection phenomena. These personal
weather stations, which do not meet the standards set by the World Meteorological Organiza-
tion, provide observations of variable quality which required the design of an automatic quality
control algorithm. Evaluation of this quality control applied to temperature, relative humidity
and mean sea level pressure during four stormy days in 2018 shows that it improves the quality of
personal observations while maintaining a large number of them. Analyses combining personal
observations with those of Météo-France were compared to analyses using only Météo-France
observations. Cross-validation evaluations show that the combined analyses are the closest to
the reference observations. In addition, small-scale meteorological variations previously invisible
with the Météo-France network alone are detected.
Personal observations and combined analyses are used to study the 14 and 15 October 2018
heavy precipitation event in the Aude region and to assess the realism of the numerical simu-
lations carried out with the Meso-NH research model. The estimation of the rainfall observed
during the event is improved by adding the rainfall observations from personal weather sta-
tions to the operational rainfall analysis of Météo-France, based on an evaluation conducted
on independent rain gauges. The combined analyses reveal that the stationarity of heavy rain-
fall over the same area for nearly 6 h is correlated with the stationarity of a cold front and a
mesoscale pressure trough. Numerical simulations show that the location of the highest accu-
mulated precipitation is simulated is linked to the position of the quasi-stationary cold front
and to the position of precipitation bands formed downstream of the region’s terrain. Finally,
the simulations show that the atypical presence of the remnants of tropical cyclone Leslie in
the Mediterranean during the event, although they played a role, are not however the main
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Parmi tous les processus atmosphériques, la convection profonde, à l’origine de la formation
des cumulonimbus, uniques nuages associés aux orages, provoque à la fois les précipitations les
plus fortes mais également les variations de pression, vent, température et humidité parmi les
plus intenses et rapides qui existent à la surface de la Terre. Les orages sont des phénomènes
de dimensions allant de l’échelle aérologique (échelle micro-α, Orlanski (1975)) à la mésoéchelle
(méso-β), soit des phénomènes dont la taille caractéristique varie entre 200 m et 200 km. Ces
phénomènes sont donc souvent trop petits pour être correctement observés par les réseaux
conventionnels de stations de surface qui ont été dimensionnés pour observer des phénomènes
d’échelle synoptique (Dabberdt et al., 2005; Wheatley et Stensrud, 2010; Sun et al., 2014).
Pour les observer avec une bonne précision spatio-temporelle, les météorologues s’appuient
principalement sur des méthodes de télédétection telles que l’observation radar ou satellitaire
(Houze, 2014). Toutefois, ces méthodes ne sont pas capables d’observer avec précision l’ensemble
des variables thermodynamiques aux niveaux de l’atmosphère les plus proches du sol comme le
font les stations de surface.
Près de la surface, de multiples phénomènes peuvent être observés au cours du cycle de vie
des orages, de leur initiation à leur dissipation. D’abord, les variations de la température, de
l’humidité, de la pression ou du vent près de la surface modulent l’apparition de zones à la
fois instables et suffisamment humides ; puis au sein de chaque zone, des variations subtiles de
ces mêmes paramètres peuvent indiquer le lieu exact où l’initiation convective sera favorisée.
Ensuite, l’emplacement de divers forçages, parmi lesquels des lignes de convergence, des fronts
ou des ondes peut également être observé, et celui-ci peut indiquer précisément le lieu d’initia-
tion. Enfin, une fois l’orage initié, celui-ci se matérialise près de la surface par des signatures
caractéristiques. On observe ainsi des variations brutales de température, d’humidité, de pres-
sion et de vent ainsi que des précipitations, signatures essentiellement associées aux courants
subsidents. Ces courants s’étalent sous le cumulonimbus en un courant de densité qui balaye
l’air environnemental, dont le bord est qualifié de front de rafales et matérialise la limite entre
l’air de la plage froide du courant et l’air environnemental. L’observation de ces forçages engen-
drés par les orages est essentielle pour comprendre les initiations convectives secondaires qu’ils
provoquent.
La complexité de l’ensemble des phénomènes à l’œuvre au cours du cycle de vie d’un orage
fait que la prévision du lieu et de l’heure d’initiation de la convection profonde, mais aussi
la prévision de son évolution, demeurent des problèmes compliqués. Actuellement, les modèles
numériques produisent des prévisions d’orages informatives jusqu’à environ 3 jours d’échéance
avec une précision spatiale de 100 à 1000 km et une précision temporelle de l’ordre de quelques
heures (Madaus et Hakim, 2017). Les techniques de prévision immédiate, elles, fournissent
des prévisions d’initiation et d’évolution des orages avec une précision plus élevée que les mo-
dèles numériques jusqu’à des échéances allant d’environ 1 à 4 h. La précision est d’autant plus
grande que l’échéance est proche : la précision spatiale peut atteindre de l’ordre d’1 km et la
précision temporelle peut être de l’ordre de quelques minutes à une échéance d’une dizaine de
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minutes (Sun et al., 2014; Organisation Météorologique Mondiale, 2017b). Plusieurs travaux in-
diquent que l’augmentation de la densité spatio-temporelle des observations de surface pourrait
permettre d’améliorer l’observation et la compréhension des processus associés à la convection
profonde mais aussi améliorer les analyses et les prévisions du cycle de vie des phénomènes asso-
ciés à la convection profonde dans les modèles numériques résolvant explicitement la convection
profonde. Les bénéfices attendus de l’amélioration des prévisions de la convection profonde sont
très importants pour la sécurité des personnes et des biens et de nombreux secteurs d’activité
de la société. Toute amélioration, dès la très courte échéance, peut permettre de lancer des
vigilances et alertes pour des orages violents et leurs conséquences hydrologiques de façon plus
précoce (Sobash et Stensrud, 2015).
Dans le même temps, la multiplication des objets connectés à Internet dotés de capteurs
dont on peut déduire une information météorologique suscite l’intérêt des chercheurs, qui voient
dans chacun d’entre eux un moyen supplémentaire d’échantillonner les propriétés physiques
de l’atmosphère en complément des réseaux conventionnels de surface. Plusieurs publications
soulignent le fort potentiel de ces observations pour observer les phénomènes atmosphériques
d’échelles méso-γ et méso-β, dont font partie les phénomènes convectifs, du fait de la résolu-
tion spatio-temporelle sans précédent de plusieurs réseaux d’objets connectés (Muller et al.,
2015; Chapman et al., 2017). Ces nouvelles observations sont par exemple issues de smart-
phones (Overeem et al., 2013; Mass et Madaus, 2014; McNicholas et Mass, 2018b), de véhicules
connectés (Anderson et al., 2012; Mahoney et O’Sullivan, 2013) ou de stations météorologiques
personnelles connectées (Bell et al., 2013, 2015; Meier et al., 2017; Cornes et al., 2019). Plusieurs
de ces travaux essaient de quantifier les incertitudes associées à ces données et proposent des
méthodes de contrôle de leur qualité, étape cruciale et préalable à leur utilisation. Une fois leur
qualité contrôlée, des travaux pionniers dans le domaine de la météorologie urbaine font d’ores
et déjà apparaître des bénéfices à l’utilisation de ces nouvelles observations pour l’observation
de l’îlot de chaleur urbain (Wolters et Brandsma, 2012; Chapman et al., 2017; Meier et al.,
2017; Napoly et al., 2018), ou pour l’observation de structures de fine échelle des précipitations
notamment en ville (Bedrina et al., 2012; De Vos et al., 2017, 2018, 2019). Pour l’observation de
la convection profonde, les données de stations météorologiques personnelles ont permis d’amé-
liorer les analyses construites par Clark et al. (2018) pour étudier le cycle de vie d’un orage
supercellulaire, dans le prolongement d’une étude préliminaire utilisant 3 stations personnelles
(Clark, 2011). Pour le cas de cet orage supercellulaire, les données de température, pression
et vitesse du vent de 600 stations personnelles combinées au réseau du Met Office ont permis
de retrouver des structures de fine échelle correspondant au modèle conceptuel d’un tel orage.
Toutefois, les procédures de contrôles qualité des stations personnelles n’ont pas été complète-
ment automatisées. Enfin, plusieurs expériences d’assimilation de données d’objets connectés,
en particulier des données de pression de surface ont été menées et montrent des résultats pro-
metteurs (Madaus et al., 2014; Carlaw et al., 2015; Madaus et Mass, 2017; Gasperoni et al.,
2018; McNicholas et Mass, 2018a; Hintz et al., 2019).
Objectifs de la thèse et organisation du mémoire
Le but de la thèse est d’évaluer l’apport des données d’objets connectés, plus particuliè-
rement des stations météorologiques personnelles connectées, pour l’étude de la convection
profonde à fine échelle. Ses objectifs sont de répondre aux questions suivantes :
1. Quelle plus-value les données d’objets connectés peuvent-elles apporter dans l’observation
des processus liés aux phénomènes de convection profonde ?
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2. Dans quelle mesure et comment ces données peuvent-elles permettre de valider des simu-
lations numériques de situations convectives ?
3. L’utilisation de ces données peut-elle améliorer notre compréhension du déclenchement
de la convection et de l’évolution des systèmes précipitants ?
Les deux premiers chapitres sont des chapitres introductifs. Au chapitre 1, la convection
profonde et les effets engendrés par les phénomènes convectifs en surface au cours de leur cycle
de vie sont décrits. Les motivations encourageant l’observation de la convection profonde à des
échelles plus fines sont discutées. Au chapitre 2, les objets connectés sont présentés et comparés
aux réseaux conventionnels de surface. Des méthodes classiques de contrôle qualité des données
de stations de surface, mais aussi celles proposées par la littérature récente pour contrôler les
données d’objets connectés sont décrites. Diverses méthodes d’élaboration d’une analyse de
surface permettant de transformer un ensemble de données ponctuelles en un champ physique
spatialisé sont présentées.
En premier lieu, l’apport des données de stations personnelles pour l’observation de signa-
tures de la convection profonde près de la surface est étudié au chapitre 3 dans le prolongement
des travaux de Clark et al. (2018). Pour ce faire, les données de pression, température et hu-
midité des stations personnelles connectées subissent un traitement incluant un contrôle de
qualité automatisé. Des analyses de température, pression, humidité et température potentielle
virtuelle combinant des données de stations conventionnelles et personnelles sont élaborées
de façon automatique toutes les 10 min. La plus-value de ces analyses dans l’observation de
la convection profonde est quantifiée objectivement et subjectivement dans quatre situations
orageuses de l’année 2018.
Ensuite, l’épisode méditerranéen qui a touché l’Aude les 14 et 15 octobre 2018 est étudié
aux chapitres 4 et 5. Au chapitre 4, la plus-value des données de précipitations des stations
personnelles connectées est quantifiée lors de l’épisode. Pour cela, ces données sont intégrées
dans l’analyse de précipitations opérationnelle ANTILOPE de Météo-France (Champeaux et al.,
2009). Pour comprendre le déclenchement de la convection et l’évolution du système précipitant
lors de l’épisode, les analyses combinant des données de stations conventionnelles et personnelles
sont utilisées. Elles permettent en particulier d’étudier la corrélation entre la stationnarité des
signatures en surface de forçages et la stationnarité des précipitations sur le centre du départe-
ment de l’Aude. Cette étude, réalisée à partir d’une combinaison des systèmes opérationnels de
prévision et des observations disponibles, est complétée au chapitre 5 par des simulations nu-
mériques effectuées avec le modèle de recherche Meso-NH (Lafore et al., 1998; Lac et al., 2018).
Les champs de surface de ces simulations sont évalués par les analyses combinant des données
de stations conventionnelles et personnelles. Les simulations et les analyses sont comparées
avec une méthode spécifique afin de séparer les différences liées à la méthode d’élaboration des
analyses aux différences liées à de réels désaccords dans l’état de l’atmosphère.
Le travail d’exploration de ces nouvelles observations non conventionnelles s’intègre dans un
projet de plus long terme de Météo-France : dès les années 2000, la mise en place d’une assimila-
tion d’observations à mésoéchelle reposant sur un algorithme 4D-Var tirant parti d’observations
denses conventionnelles et non conventionnelles apparaît comme la stratégie à mettre en œuvre
dans les modèles numériques de prévision à très courte échéance (Pailleux et al., 2000). En
s’efforçant de répondre aux questions précédentes, ces travaux constituent un premier pas vers
une expérience d’assimilation de ces données dans le modèle numérique AROME (Seity et al.,





Dans l’atmosphère, la convection est l’ensemble des processus à l’œuvre lorsque l’air est
instable vis-à-vis de la force de flottabilité. La convection est à l’origine de mouvements verticaux
de l’air provoquant des changements d’état de l’eau, formant des nuages (Malardel, 2009).
Lorsque ces mouvements verticaux ne forment pas de nuages, la convection est dite sèche et les
mouvements sont qualifiés de thermiques. Cette convection sèche est une des composantes de la
turbulence. Dès que ces mouvements forment des nuages, la convection est dite humide, et tant
qu’elle reste non précipitante elle est qualifiée de peu profonde ; elle est dite précipitante dès la
formation de précipitations ; et dès lors que les mouvements verticaux s’étendent sur toute la
hauteur de la troposphère elle est qualifiée de profonde. Les nuages formés par la convection
sont dits convectifs et appartiennent à la famille des nuages cumuliformes qui inclut les genres
cumulus et cumulonimbus. La convection profonde est associée au cumulonimbus, unique nuage
à l’origine des orages. Les nuages cumuliformes se distinguent des nuages stratiformes par leur
apparence puisqu’ils donnent l’impression de se développer en bouillonnant vers le haut, mais
aussi par leur dynamique et leur microphysique. On observe en leur sein des mouvements
verticaux ayant des vitesses de l’ordre du m s−1 ou supérieures sur des échelles horizontales
de l’ordre de la dizaine de kilomètres alors que la plupart des nuages formés sur Terre sont le
résultat d’ascendances de grande étendue horizontale dans lesquelles des vitesses seulement de
l’ordre du cm s−1 sont observées. Les changements d’état de l’eau dans les nuages cumuliformes
sont beaucoup plus rapides et intenses que dans des nuages stratiformes (Houze, 2014). On peut
distinguer trois phases dans le développement de la convection profonde, détaillées ci-après :
— instabilisation du profil vertical de l’atmosphère,
— initiation de la convection profonde,
— organisation de la convection profonde.
La convection intervient à toutes les échelles de l’atmosphère : dans les processus turbulents
de toute petite échelle, dans la formation de thermiques, de cumulus, de cumulonimbus, de lignes
de grains, de systèmes convectifs de mésoéchelle, de cyclones tropicaux, de perturbations des
moyennes latitudes, et ce jusqu’à la mise à l’équilibre radiatif-convectif à l’échelle du globe, dans
lequel la convection compense le déséquilibre vertical de chauffage engendré par le rayonnement
solaire. Ainsi, la convection participe à équilibrer l’énergie dans l’atmosphère (Malardel, 2009).
1.1 Instabilité de flottabilité dans l’atmosphère
Dans l’atmosphère, on observe divers types de mouvements verticaux : des mouvements as-
cendants et subsidents qui peuvent être de grande amplitude et se matérialiser par la formation
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de nuages cumuliformes ou des mouvements d’oscillation autour d’une position d’équilibre qui
peuvent se matérialiser par la formation de nuages d’ondes.
Étudions une particule d’air (ou parcelle d’air), qui est une particule fluide, c’est-à-dire
un volume élémentaire à la fois assez petit afin que la grandeur étudiée soit ponctuelle et
suffisamment grand pour pouvoir considérer le milieu comme continu. À l’échelle aérologique,
lorsqu’une particule d’air est horizontalement immobile par rapport au sol, les mouvements
verticaux sont contrôlés par la force de flottabilité (B), résultante de la force de gravité et de la
force d’Archimède (qui est la résultante verticale des forces de pression). Afin de déterminer quel
mouvement vertical peut se produire, on étudie la stabilité d’une particule d’air en équilibre
à une altitude z0 en l’écartant d’un petit déplacement ∆z. Si une fois écartée de sa position
d’équilibre, la particule revient vers cette position, on dit qu’elle est stable, si elle s’en éloigne,
on dit qu’elle est instable.
Dans le modèle de la particule, on considère une particule d’air sec qui peut se déplacer
verticalement au sein d’un environnement au repos et donc en équilibre hydrostatique. Au
cours de son déplacement, on suppose que la pression à l’intérieur de la particule s’adapte
immédiatement à celle de l’environnement et qu’elle subit une évolution adiabatique (c’est-à-
dire qu’elle n’échange pas de chaleur avec l’environnement). L’équation du mouvement vertical
de cette particule s’écrit :
Dwp
Dt





L’indice p réfère aux variables associées à la particule, et env à celles de l’environnement, w est
la vitesse verticale, g = 9,806 65 m s−2 est l’accélération standard de la gravité, p est la pression,







L’équation (1.1) et l’équilibre hydrostatique permettent d’écrire :
Dwp
Dt
= −gρp − ρenv
ρp
= −gTenv − Tp
Tenv
= −gθenv − θp
θenv
(1.3)
La deuxième égalité est déduite à l’aide de la relation des gaz parfaits, et la troisième est obtenue






cp où p0 = 1000 hPa est la






thermique massique de l’air sec à pression constante, R = 8,314 J mol−1 K−1 est la constante
universelle des gaz parfaits et Ma = 28,96 g mol−1 est la masse molaire de l’air sec. En écrivant
les expressions utilisant T et θ de la relation (1.3) en z0 + ∆z, on obtient :
Dwp
Dt























est le gradient vertical de température de l’environnement et Γd =
g
cp
= 9,8 ◦C km−1
est le gradient adiabatique sec. En utilisant (1.4) et (1.5), la condition de stabilité peut s’écrire
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Figure 1.1 – Émagramme sur lequel les mesures du radiosondage effectué à Trappes le
30/05/1999 à 00:00 UTC sont tracées. D’après Malardel (2009), reproduit avec la permission
de l’auteur.












< 0 ⇔ Γ > Γd (1.8)
Par extension, une couche d’air homogène vérifiant ces propriétés est également qualifiée de
stable, neutre ou instable.
La particule et l’environnement considérés jusqu’ici sont secs. Si l’on tient compte du contenu
en vapeur d’eau de l’air, on peut calculer l’équation du mouvement vertical et la condition de
stabilité d’une particule d’air humide non saturée. Les conditions de stabilité sont similaires à
(1.6)–(1.8) en remplaçant respectivement T et θ par la température virtuelle Tv et la tempéra-

















Mv = 18,02 g mol−1 est la masse molaire de l’eau et rv = mvma est le rapport de mélange en
vapeur d’eau égal au rapport entre la masse de vapeur d’eau et la masse d’air sec.
Si la particule d’air humide s’élève, avec initialement une pression de 1000 hPa et une tempé-
rature de 20 ◦C par exemple (Fig. 1.1), elle peut atteindre un état thermodynamique (p,T ) en-
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traînant la condensation 1 de la vapeur d’eau qu’elle contient. On parle d’évolution adiabatique
sèche pour cette première phase et on appelle point de condensation l’état thermodynamique
pour lequel la vapeur d’eau contenue dans une particule devient saturante après une évolution
adiabatique (C sur la Fig. 1.1, aussi appelé LCL pour lifted condensation level). Si l’ascendance
se poursuit alors que la particule est saturée, la libération de chaleur latente liée à la condensa-
tion de l’eau qui se produit diminue le taux de refroidissement vertical de la particule au cours
de son ascension. On parle d’évolution adiabatique saturée, ou pseudo-adiabatique saturée si
on considère l’évacuation immédiate de l’eau condensée hors de la particule, c’est cette dernière
qui est représentée sur les émagrammes.
Si deux particules dans un état thermodynamique identique, une saturée et l’autre non
saturée, se déplacent de ∆z vers le haut, la particule saturée sera plus chaude que celle non
saturée. Une couche d’atmosphère peut donc être stable pour une évolution adiabatique non
saturée et instable pour une évolution pseudo-adiabatique saturée. On parle dans ce cas là
d’instabilité convective conditionnelle car l’instabilité est conditionnée à la saturation de
la particule d’air. Cette condition s’écrit (Holton et Hakim, 2012) :
Γs < Γ < Γd (1.10)








Γs est le gradient pseudo-adiabatique saturé, rv,s est le rapport de mélange de la vapeur d’eau
à saturation et Lv = 2,5 × 106 J kg−1 est l’enthalpie de vaporisation de l’eau à 0 ◦C. Γs vaut
environ 4 ◦C km−1 près du sol et 6 à 7 ◦C km−1 en milieu de troposphère. On peut alors qualifier
l’état Γ < Γs de stabilité absolue et l’état Γ > Γd d’instabilité absolue. En pratique
l’instabilité absolue de l’air est difficile à observer car la turbulence mélange rapidement l’air :
lors d’un fort chauffage de la surface l’été, les couches d’air sont plutôt neutres (Γ = Γd).
Le niveau à partir duquel une particule qui s’élève devient plus chaude que l’air environnant
est appelé niveau de convection libre (LFC pour level of free convection, Fig. 1.1). Si un
tel niveau existe, il se trouve à l’intersection de la courbe pseudo-adiabatique issue du point de
condensation et de la courbe d’état. On appelle niveau de flottabilité neutre (LNB pour level
of neutral buoyancy, Fig. 1.1) le niveau à partir duquel la particule redevient plus froide que
l’air environnant, qui correspond à une nouvelle intersection de la courbe pseudo-adiabatique
issue du point de condensation et de la courbe d’état.
En dessous du LFC, la particule est stable. Elle doit vaincre le travail de la force de flotta-
bilité qui la ramène vers sa position initiale afin de pouvoir s’élever. L’énergie nécessaire pour
vaincre ce travail s’appelle énergie d’inhibition convective (CIN pour convective inhibition).
Entre le LFC et le LNB, la force de flottabilité accélère la particule vers le haut : la particule
est instable. Cette flottabilité est le moteur de la convection. Pour estimer le potentiel convectif
d’une particule d’air, ou par extension d’une couche de l’atmosphère, on calcule l’énergie totale
qui peut être transformée en énergie cinétique verticale dans une ascendance convective appe-
lée énergie potentielle convective disponible (CAPE pour convective available potential
energy). Plus la CAPE est élevée, plus la vitesse verticale atteinte à l’intérieur d’un courant








1. La condensation désignera dans la suite à la fois le passage de l’état gazeux à l’état liquide (condensation
liquide ou liquéfaction) mais aussi le passage de l’état gazeux à l’état solide (condensation solide).
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zLFC, zLNB, z0 sont les altitudes du LFC, du LNB et du point de départ de la particule d’air.
Sur l’émagramme de la Fig. 1.1, la surface proportionnelle à la CAPE est en rouge et celle à
la CIN est en jaune. Les niveaux et énergies précédents sont relatifs à la particule d’air suivie.
Lorsqu’aucune précision n’est donnée, les calculs sont souvent faits pour une particule d’air
issue du sol. Ces quantités variant rapidement avec l’altitude de la parcelle choisie, la précision
du ou des niveaux utilisés dans le calcul est importante (Bunkers et al., 2002). Pour préciser
quelle particule est considérée, on peut ajouter à ces quantités les préfixes SB (surface based)
pour une particule issue du sol, ML (mixed layer) pour un calcul moyenné sur une couche
d’épaisseur qu’il faut préciser dans la couche limite, MU (most unstable) ou le suffixe MAX
pour la particule de CAPE la plus élevée le long du profil vertical.
Le modèle de la particule présenté a des limites. Il ne tient pas compte du poids des préci-





+ ql + qs
)
(1.13)
ql = mlm et qs =
ms
m
sont respectivement les contenus spécifiques en eau liquide et solide, ml et
ms sont respectivement les masses d’eau liquide et solide et m est la masse totale de la particule.
Le poids des précipitations est un terme toujours dirigé vers le bas et peut donc compenser
l’accélération induite par une perturbation chaude : il influence significativement les vitesses
verticales dans les nuages convectifs matures. Le modèle ne tient pas non plus compte du
mélange de la particule d’air ascendante avec l’air environnant (entraînement d’air environnant
et détraînement d’air de l’intérieur du nuage), ni du dipôle de pression qui apparaît lors du
mouvement vertical de la particule : lorsque la particule s’élève, ce dipôle est à l’origine d’une
force de pression verticale dirigée vers le bas appelée frein de pression.
1.2 Initiation de la convection profonde
L’initiation de la convection profonde nécessite trois conditions (Johns et Doswell, 1992).
D’une part l’apparition d’un profil thermodynamique vertical favorable à ce que certaines par-
ticules d’air puissent se trouver dans un état instable lors de leur ascension. Ces zones, d’échelle
aérologique voire de mésoéchelle, sont appelées zones d’instabilité. Ensuite, le profil vertical
doit être suffisamment humide sur une couche significative en moyenne ou basse troposphère :
un profil trop sec en milieu de troposphère peut empêcher la convection profonde de se dévelop-
per et mener seulement à un régime de convection peu profonde (Derbyshire et al., 2004). Enfin,
puisque les conditions précédentes ne sont généralement pas suffisantes, un ensemble de phé-
nomènes appelés forçages va permettre d’initier les mouvements verticaux. Ces mouvements
verticaux vont fournir l’énergie nécessaire pour vaincre le travail de la force de la flottabilité,
matérialisé par la CIN dans le modèle de la particule, et ainsi atteindre le niveau de convection
libre.
Le lieu du déclenchement initial de la convection profonde ou initiation primaire est
donc déterminé par les variabilités spatiales de la température, de l’humidité et des forçages.
Les niveaux de l’atmosphère auxquels ces variabilités spatiales sont cruciales pour l’initiation
dépendent de l’altitude de la couche d’origine des particules d’air ascendantes : lorsqu’elles sont
issues de la couche limite atmosphérique, on parlera de convection de surface (surface-based
convection), lorsqu’elles sont issues d’au-dessus de la couche limite, on parlera de convection
d’atmosphère libre (elevated convection). Lors de la campagne de mesures IHOP, environ 50 %
des orages observés sont des orages d’atmosphère libre (Wilson et Roberts, 2006). Ces derniers
9
CHAPITRE 1. LA CONVECTION PROFONDE
adviennent plutôt la nuit, tandis que les orages issus de la surface sont observés plutôt dans
l’après-midi et la soirée. Cette distinction binaire cache toutefois un continuum entre ces deux
types d’orages (Corfidi et al., 2008).
Un lien fort existe entre ces trois conditions puisque d’une part les variabilités spatiales de la
température et de l’humidité peuvent créer des circulations secondaires, forçages à l’origine des
mouvements verticaux (Garcia-Carreras et al., 2011) ; et d’autre part, les mouvements verticaux
sont à l’origine de modifications de la température et de l’humidité.
Les variabilités spatiales de la température et de l’humidité au sein de la couche limite
peuvent être la conséquence de variabilités similaires de ces variables près de la surface ou au
sol, elles-mêmes liées à des hétérogénéités de surface. Ces hétérogénéités peuvent être dues aux
propriétés du sol comme la topographie, le type de sol (par exemple les types mer, glace, terre,
sable) ou l’occupation du sol (par exemple une zone agricole, une forêt, une ville), mais égale-
ment dues aux conditions météorologiques passées (par exemple des précipitations, la couverture
neigeuse, l’ombre portée des nuages). Les hétérogénéités de surface induisent des modifications
des échanges d’énergie (flux de chaleur sensible et latente) entre le sol et l’atmosphère. Richard
et al. (2011) montrent dans des expériences numériques que des changements d’humidité du
sol superficiel modifient l’humidité près de la surface et ont ainsi une action modulatrice sur
le développement de la convection. À l’aide d’une expérience numérique idéalisée dans laquelle
diverses tailles d’hétérogénéités de surface sont testées, Rieck et al. (2014) montrent que ces
hétérogénéités accélèrent la transition entre la convection peu profonde et profonde. Ceci est
confirmé par les expériences numériques de Baur et al. (2018) lorsque ces hétérogénéités sont
des différences d’humidité du sol. De plus, l’initiation de la convection se produit de façon
préférentielle à proximité des gradients de flux de chaleur sensible (Rochetin et al., 2017) ou
à proximité des gradients d’humidité du sol (Baur et al., 2018). Ces hétérogénéités de surface
peuvent ainsi modifier la structure spatiale de la convection profonde.
Lorsque les thermiques forment les premiers cumulus dans la couche limite, en retour, ces
nuages et leurs ombres portées sont également à l’origine de la formation de gradients de
température et d’humidité au sein de la couche limite et à la surface (Lohou et Patton, 2014). Les
caractéristiques thermodynamiques des courants ascendants observés à l’intérieur des cumulus
semblent être modulées à la fois par l’environnement du nuage (Romps et Kuang, 2010) et par
l’aire horizontale des thermiques sous la base du nuage, des thermiques plus larges conduisant à
des nuages ayant une plus grande extension verticale (Rousseau-Rizzi et al., 2017). Lors de leur
développement vertical, les cumulus humidifient l’air qui les entoure par détraînement de l’air
qu’ils contiennent, tandis que la CIN, l’entraînement de l’air sec qui les entoure et le frein de
pression limitent leur ascension. Lorsque ces cumulus dépassent la couche limite et atteignent
la troposphère libre, ils l’humidifient. Au fil de l’humidification de la troposphère libre, la taille
de ces cumulus tant en largeur qu’en hauteur augmente alors graduellement. La transition de
la convection peu profonde vers la convection profonde, peut être atteinte de façon progressive
quand la partie basse de la troposphère libre a été suffisamment humidifiée (Chaboureau et al.,
2004; Guichard et al., 2004; Khairoutdinov et Randall, 2006), ou celle-ci peut être plus brutale
en association avec des forçages (Hohenegger et Stevens, 2013). Au-dessus des continents, la
transition est le plus souvent associée à des forçages du fait d’une couche limite plus haute et
d’une CIN plus élevée qu’au-dessus des océans (Rochetin et al., 2014).
Les forçages peuvent être un relief (Kirshbaum et al. (2018) ; Fig. 1.2), des lignes ou zones
de convergence de vent engendrées entre autres par des brises (Rochetin et al., 2017) telles que
des brises de mer (Kingsmill, 1995), des brises de pente (Fig. 1.2d), des brises de végétation
(Garcia-Carreras et al., 2011), mais ces zones de convergence peuvent également provenir de
déviations ou canalisations du vent par un relief (Richard et al., 2011), de talwegs de pression
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Figure 1.2 – Illustration de quelques mécanismes de forçage orographique à l’origine de l’ini-
tiation de la convection profonde. Adapté de Houze (2012), reproduit avec la permission de
John Wiley and Sons.
(Wilson et Roberts, 2006), voire de dépressions de mésoéchelle (Weckwerth et al., 2008). Ces
forçages peuvent aussi être des lignes sèches (drylines ; Ziegler et Rasmussen (1998)), divers
types de fronts (Koch et Clark, 1999), des ondes de gravité parmi lesquelles les bores et les
ondes solitaires (Lac et al., 2002; Knupp, 2006; Marsham et Parker, 2006) ou des ondes en
aval d’un relief (Fig. 1.2g). Ces forçages peuvent être également des anomalies de tourbillon
potentiel associées à des dépressions d’altitude au sommet de la troposphère (Russell et al., 2012;
Portmann et al., 2018). D’autres forçages de petite échelle peuvent être observés au milieu
de forçages de plus grande échelle comme des petits tourbillons d’axe vertical de dimension
horizontale variant de 40 m à 4 km appelés misocyclones (Arnott et al., 2006) mais aussi des
rouleaux convectifs horizontaux (horizontal convective rolls ; Wilson et al. (1992); Weckwerth
et al. (2008)) qui se matérialisent visuellement par des rues de nuages. Finalement, au sein
de tous ces forçages, à petite échelle, les mouvements verticaux peuvent être très hétérogènes :
l’initiation convective ne se produit pas partout, même lorsque la CIN est presque nulle (Ziegler
et Rasmussen, 1998).
Les mouvements engendrés par la convection profonde elle-même jouent le rôle de forçage.
Dès les premiers mouvements convectifs ascendants initiés, des mouvements subsidents vont se
mettre en place car tout mouvement ascendant est compensé dans l’atmosphère, à grande échelle
ou de façon plus locale. Lorsque les particules d’air deviennent plus lourdes que l’air environnant,
c’est-à-dire voient leur flottabilité devenir négative, elles vont subir une accélération vers le
bas et descendre. Cette flottabilité négative est liée au poids de l’eau liquide et solide et au
refroidissement résultant de la fonte, l’évaporation et la sublimation des hydrométéores qu’elles
contiennent. Ces mouvements subsidents peuvent s’arrêter avant d’atteindre le sol si la particule
retrouve une flottabilité positive et voit sa vitesse décélérer, sinon ils atteignent le sol. Lorsque
l’air contenu dans la subsidence atteint le sol, il est plus froid que l’air environnant : cet air
de plus forte densité s’écoulant le long d’un plan horizontal et déplaçant un air environnant
de densité plus faible est un courant de densité ; l’air froid à l’intérieur de ce courant est
qualifié de poche froide, plage froide (cold pool) ou dôme froid 2 (cold dome). Le courant
2. En français plage froide et dôme froid sont souvent employés pour définir des zones d’air froid de mésoé-
chelle alimentées par plusieurs poches froides. Dans la suite on emploiera seulement le terme plage froide puisque
les trois termes désignent le même phénomène physique, et on précisera la taille des plages froides lorsque cela
est nécessaire.
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de densité s’étale symétriquement ou dans des directions privilégiées suivant les conditions
environnementales et l’angle que fait la subsidence avec le sol. En déplaçant l’air plus chaud
et moins dense de son environnement, il peut initier d’autres orages : on parlera d’initiations
secondaires. Ainsi, dans le cas où de nombreuses cellules orageuses sont déjà formées, plusieurs
courants de densité peuvent rentrer en collision, provoquant de façon très efficace des initiations
secondaires. Ils peuvent aussi inhiber la convection en certains endroits, parfois séparant des
cellules de leur réserve d’air de flottabilité positive. De plus, les rafales associées à ces courants de
densité augmentent les flux de chaleur sensible et latente qui en retour modifient les propriétés
thermodynamiques et la structure d’humidité de la couche sous les nuages (Drager et Van den
Heever, 2017).
Les forçages tels que des lignes de convergence peuvent être parfois repérés de façon si-
multanée à la fois par des stations de surface et des radars météorologiques jusqu’à plusieurs
heures avant l’initiation de la convection profonde. Ces lignes se matérialisent sur des images
radar par des lignes de faible réflectivité, ceci en général du fait de la présence d’insectes de
façon plus concentrée qu’ailleurs, mais également du fait d’un changement d’indice de réfraction
lorsque les masses d’air de chaque côté de la ligne ont des densités différentes (Markowski et
Richardson, 2010). La Fig. 1.3 est une illustration d’une telle ligne en quasi-ciel clair (présence
seulement de quelques nuages élevés) se propageant au sud de Toulouse le 01/10/2019. Près
de la surface, dès 09:45 UTC, plusieurs stations — dont celle de Pamiers Les Pujols (09) à
12:00 UTC — observent un changement de direction et un renforcement rapide de la vitesse du
vent atteignant 5 à 8 m s−1 en vent moyen et 13 à 15 m s−1 en rafales, indiquant une convergence
marquée. Ces variations de vent sont accompagnées d’une baisse rapide de la température de
2 à 5 ◦C et d’une hausse rapide de la pression d’environ 1 hPa.
Une description détaillée des nombreux forçages à l’origine de l’initiation de la convection
profonde est donnée par Weckwerth et Parsons (2006).
1.3 Organisation de la convection profonde
Le système orageux le plus simple est la cellule convective ordinaire, ou orage monocellulaire.
L’organisation en orages multicellulaires ou supercelullaires, plus durables que cette cellule
isolée, dépend à la fois du cisaillement vertical de vent et de la stabilité de l’environnement. Ces
trois types d’orages sont les briques élémentaires de systèmes convectifs plus étendus désignés
sous le nom de systèmes convectifs de mésoéchelle. Les orages produisent divers phénomènes
incluant des éclairs, du vent, de la pluie, de la neige, de la neige roulée ; parfois du grésil
ou de la grêle ; plus rarement des tornades. La probabilité d’occurrence des phénomènes les
plus dommageables, l’intensité de ces phénomènes et leurs impacts augmente généralement
avec le niveau d’organisation de l’orage. Quels que soient leur niveau d’organisation, les orages
stationnaires au-dessus d’une même zone sont à l’origine de très forts impacts à la surface.
1.3.1 Orages monocellulaires
Un orage monocellulaire ou cellule convective est constitué d’un seul cumulonimbus com-
portant une zone d’ascendance principale, puis des courants subsidents compensatoires associés
aux précipitations (Malardel, 2009). La cellule convective se développe souvent dans un environ-
nement doté d’un profil de vent relativement homogène ce qui conduit à un nuage quasi vertical.
Elle s’étend verticalement sur une grande partie de la troposphère (Fig. 1.4), et s’étend hori-
zontalement sur une surface de 10 à 100 km2. La cellule n’est généralement pas stationnaire
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Figure 1.3 – Réflectivité brute observée par le radar de Toulouse (repéré par le symbole en haut
à gauche) entre 11:45 et 13:15 UTC le 01/10/2019. Une ligne de convergence (pixels clairs alignés
<12 dBZ cerclés de rouge) est observée depuis 09:25 UTC par le radar et conduit à l’initiation
de 4 cellules convectives le long de la ligne entre 12:05 et 13:00 UTC, au-dessus du département
de l’Aude. Les mesures de température (marron), température du point de rosée (vert), vent
moyen (bleu), vent en rafales (rouge), direction du vent (flèches) et pression réduite au niveau
de la mer (noir) à Pamiers (étoile rouge sur les images radar) sont indiquées. Source des images :
Météo-France, Direction des Systèmes d’Observation, Centre de Météorologie Radar.
et se propage à une vitesse proche du vent moyen de son environnement. Son cycle de vie est
court, de 30 à 50 min.
La zone d’ascendance principale forme une tourelle convective de 1 à 3 km de largeur (turret,
Fig. 1.5) constituée de petits dômes sphériques (tufts, Fig. 1.5) dans lesquels des circulations se-
condaires entraînent de l’air environnant (Houze, 2014). Lors de l’ascension rapide des particules
d’air au sein du cumulonimbus, la vapeur d’eau qu’elles contiennent se condense rapidement,
formant des particules d’eau liquide et de glace. Hormis près des tropiques où il est possible
qu’une telle cellule ne contienne pas de glace, la majorité des cellules en contiennent dans leur
partie haute et dans l’enclume, leur donnant un aspect lisse, fibreux ou strié. Les particules
d’eau liquide et de glace grossissent et précipitent une fois un poids suffisant atteint.
Ces processus sont à l’origine d’éclairs, de précipitations qui peuvent être momentanément
intenses, voire ponctuellement de la grêle. Le taux moyen d’éclairs produits est de 2 à 10 min−1
dont 1 à 5 min−1 éclairs nuage-sol.
Les courants subsidents quasi verticaux associés aux précipitations s’étalent symétriquement
autour du nuage une fois arrivés au sol (Fig. 1.4) formant un courant de densité ; ils annihilent
l’instabilité convective à l’origine de l’ascendance initiale et entraînent la dissipation du nuage.
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Figure 1.4 – Cycle de vie d’une cellule ordinaire. Les flèches rouges matérialisent les cou-
rants ascendants et les flèches bleues les courants subsidents. Source : Malardel (2009) d’après
COMET (1996), reproduit avec la permission de l’auteur.
Figure 1.5 – Modèle empirique d’un petit cumulonimbus basé sur 90 traversées de cumulonim-
bus et de cumulus par avion. Source : Houze (2014) d’après Hobbs et Rangno (1985), reproduit
avec la permission d’Elsevier.
1.3.2 Orages multicellulaires
L’orage multicellulaire est un agrégat de cellules monocellulaires à différents stades de déve-
loppement (Fig. 1.6). Les cellules sont agrégées au sein d’une masse nuageuse unique de sorte
qu’un observateur extérieur voit seulement un très grand nuage : la structure d’une multitude
de cellules en perpétuel changement n’est visible qu’à l’aide d’un radar météorologique ou d’un
avion. Les cellules en formation (cellules n+1 et n, Fig. 1.6) ont un courant ascendant vigoureux
dans lesquels les hydrométéores grossissent très vite. Une fois les cellules matures (cellule n−1,
Fig. 1.6), un couple ascendance–subsidence apparaît. Le courant subsident froid associé aux
précipitations s’étale à la façon d’un courant de densité au niveau du sol et constitue un forçage
pouvant initier de nouvelles cellules. Les cellules en fin de vie (cellule n − 2, Fig. 1.6) n’ont plus
qu’un courant subsident et contiennent des précipitations qui n’ont pas encore atteint le sol
ou ne se sont pas encore évaporées. La durée de vie de l’orage multicellulaire est de plusieurs
heures, bien supérieure à la durée de vie de chaque cellule individuelle qui est de l’ordre d’1 h.
L’initiation de nouvelles cellules sous l’action du courant de densité peut se faire de manière
désorganisée ou sur un côté préférentiel (comme sur la Figure 1.6) suivant le cisaillement de vent
de l’environnement. Cela influence la vitesse de l’orage qui est la somme vectorielle de la vitesse
de déplacement d’une cellule individuelle liée à son advection par le vent de l’environnement et
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Figure 1.6 – Vue en coupe d’un orage multicellulaire. Les cellules sont à différents stades
de leur évolution, n − 2 étant la cellule la plus ancienne et n + 1 la plus jeune. Les flèches
représentent les lignes de courant du vent relatif au mouvement de la cellule. Les petits cercles
blancs représentent la trajectoire d’un grêlon durant son processus de formation à partir d’un
petit condensat à la base du nuage. En gris clair, l’extension du nuage, et en gris de plus en plus
sombre puis en blanc les réflectivités radar supérieures à 35, 45 et 50 dBZ. Les vents relatifs à
l’orage à diverses altitudes sont indiqués à gauche de la figure. Source : Houze (2014) d’après
Browning et al. (1976), reproduit avec la permission d’Elsevier.
de la vitesse de propagation discrète liée à l’initiation de nouvelles cellules. Si ces vitesses sont
opposées, la vitesse de l’orage est nulle sans qu’il ne se dissipe et ainsi le système multicellulaire
est stationnaire. Les quantités de précipitations observées sous de tels orages multicellulaires
peuvent alors être exceptionnelles. Un orage multicellulaire prend parfois la forme d’une ligne
ou d’un arc. Tant qu’il reste d’une taille horizontale inférieure à 100 km, ce n’est pas un système
convectif de mésoéchelle. Cependant, comme une majorité d’orages multicellulaires en ligne ou
en arc dépassent cette taille, ces orages sont présentés dans la section 1.3.4.
1.3.3 Orages supercellulaires
Les orages supercellulaires ou supercellules sont des orages structurés autour d’un unique
courant ascendant en rotation autour d’un axe vertical, et dans lequel la vitesse verticale as-
cendante est très rapide, atteignant 10 à 40 m s−1. Cette zone de rotation, typiquement de 2
à 10 km de diamètre, est appelé mésocyclone lorsque son sens de rotation est cyclonique ou
mésoanticyclone lorsqu’il est anticyclonique. On emploie le terme mésocyclone de façon gé-
nérique car le sens cyclonique est majoritairement observé. Afin de distinguer le mésocyclone
d’une supercellule de plus petits tourbillons créés par d’autres orages, un orage est considéré
comme étant une supercellule lorsque la valeur absolue du tourbillon vertical créé par le mé-
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Figure 1.7 – Apparence visuelle du cumulonimbus d’une supercellule (a) fortement précipitante
(les plus communémement observées) et (b) faiblement précipitante. Source : Houze (2014)
d’après Bluestein et Parks (1983), reproduit avec la permission d’Elsevier.
socyclone dépasse 10−2 s−1, que le mésocyclone s’étend sur plus d’un tiers de la hauteur de
l’orage et qu’il persiste durant au moins plusieurs dizaines de minutes (Moller et al., 1994; Bun-
kers et al., 2000) — soit plus de 20–30 min d’après Markowski et Richardson (2010). De façon
assez équivalente on peut dire qu’au sein d’une supercellule, l’hélicité du courant ascendant
(updraft helicity), intégrale entre 2 et 5 km au-dessus du sol du produit de la vitesse verticale
et du tourbillon vertical, dépasse 50 m2 s−2 durant plus de 25 min (Kain et al., 2008; Cintineo
et Stensrud, 2013). La formation de l’orage supercellulaire est favorisée par un fort cisaillement
vertical du vent et une forte instabilité à l’origine d’ascendances vigoureuses. Ces ascendances
conduisent au basculement du tourbillon horizontal associé au cisaillement de l’environnement
en tourbillon vertical. Les deux zones de tourbillon formées par ce basculement sont à l’origine
de la séparation de la cellule orageuse en deux cellules. Lorsque le cisaillement vertical du vent
est également tournant sur la verticale, le renforcement de la dépression dynamique en milieu
de troposphère engendrée par le cisaillement, dans l’une des deux cellules, renforce l’ascendance
en rotation et peut conduire à la formation d’une supercellule. Si la supercellule se forme dans
la cellule à droite (respectivement gauche) du vecteur cisaillement près de la surface on parlera
de respectivement de supercellule à moteur droit (resp. gauche).
L’ascendance extrêmement forte dans la supercellule favorise la croissance de très gros grê-
lons et crée une zone de faibles réflectivités en son centre (bounded weak echo region ou vault),
là où la tornade est placée sur la Fig. 1.8. Autour de cette ascendance, les précipitations au
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Figure 1.8 – Vue idéalisée d’un orage supercellulaire tel qu’il apparaît si on superpose une
image satellite visible avec une coupe horizontale de réflectivité radar à un niveau près du sol.
La bande d’afflux (flanking line), le bord de l’enclume (anvil edge) et le sommet protubérant
(overshooting top) sont visibles par satellite. La position des fronts de rafales est indiquée par le
symbole frontal et T matérialise l’emplacement éventuel d’une tornade. D’après Houze (2014),
reproduit avec la permission d’Elsevier.
sein des subsidences produisent un echo radar caractéristique dit écho en crochet (hook echo,
Fig. 1.8). Le courant subsident sur le flanc avant de la cellule dans sa direction de propagation
est appelé FFD (forward flank downdraft), à l’arrière de la cellule s’enroulant autour de l’ascen-
dance il est appelé RFD (rear flank downdraft), enfin une petite zone de subsidence à la pointe
du crochet est appelé courant subsident d’occlusion (occlusion downdraft). Ces courants sont à
l’origine des deux fronts de rafales notés forward flank gust front et rear flank gust front sur la
Fig. 1.7a, également visibles sur la Fig. 1.8. Les multiples sources de rotation que l’on trouve
dans une supercellule, liées à l’interaction du cisaillement vertical de l’environnement avec la
circulation ascendante en rotation du mésocyclone mais aussi avec les circulations subsidentes,
peuvent conduire à de puissantes tornades à longue durée de vie. Les supercellules sont ainsi
génératrices des phénomènes parmi les plus dommageables que puissent produire les orages.
Les supercellules peuvent être classées en catégories correspondant à leurs caractéristiques :
fortement précipitante (ou HP pour high precipitation, les plus couramment observées, Fig. 1.7a),
faiblement précipitante (ou LP pour low precipitation, Fig. 1.7b) et peu élevée (ou LT pour low
topped aussi appelées mini-supercell) (Stumpf et al., 1998). Celles aux caractéristiques moins
tranchées qui partagent des traits de plusieurs de ces catégories sont parfois dites « classiques ».
La durée de vie d’une supercellule peut aller jusqu’à plusieurs heures et est supérieure à celle
d’une cellule convective qu’elle soit isolée ou au sein d’un orage multicellulaire. Une supercellule
est aussi électriquement plus active que les autres orages : le taux moyen d’éclairs produits est de
10 à 40 min−1 dont 5 à 12 min−1 éclairs nuage-sol, parmi lesquels un nombre d’éclairs nuage-sol
positifs (c’est-à-dire qui déchargent une partie du nuage chargée positivement) plus important
que dans les autres types d’orages.
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Figure 1.9 – Ligne de grains dont la région stratiforme est à l’arrière vue en coupe, parallèle-
ment à son sens de déplacement. Les réflectivités radar modérées et fortes sont en gris et gris
foncé. Les anomalies de pression induites par la ligne de grains sont indiquées par « H » pour les
surpressions et « L » pour les dépressions. D’après Houze (2014), reproduit avec la permission
d’Elsevier.
1.3.4 Systèmes convectifs de mésoéchelle (MCSs)
Un système convectif de mésoéchelle (MCS pour mesoscale convective system) est un sys-
tème nuageux de cumulonimbus produisant une zone contiguë de précipitations de longueur
supérieure à 100 km dans au moins une direction (Houze, 2014, 2018). Le MCS rassemble en
une unique structure nuageuse des cellules convectives individuelles, des groupes et des lignes
de cellules. Cette structure nuageuse est bien plus étendue que ses parties et s’étend bien plus
loin que la région précipitante sous la forme d’un nuage d’enclume. Les cellules convectives
constituent la région convective du MCS, qui, après l’affaiblissement des cellules, constituent
la région stratiforme. Des précipitations sont observées à la fois dans les régions convectives et
stratiformes.
Le MCS est capable de développer des circulations de mésoéchelle, c’est-à-dire de plus
grande échelle que la circulation produite par un couple ascendance–subsidence au sein d’une
cellule convective. Les circulations de mésoéchelle coexistent avec celles de plus petite échelle
observées dans la partie convective du MCS (Fig. 1.9). Parmi les circulations de mésoéchelle,
on observe une ascendance de mésoéchelle (mesoscale updraft) dans la partie haute de la région
stratiforme, associée au chauffage lié à la condensation et à la solidification d’une partie des
hydrométéores transférés des parties convectives vers la partie stratiforme du MCS par le flux
ascendant d’avant en arrière (ascending front-to-rear flow, Fig. 1.9). La circulation comprend
également une subsidence de mésoéchelle (mesoscale downdraft) dans la partie basse de la
région stratiforme, due au refroidissement lié à la fonte, à l’évaporation et à la sublimation
d’une partie des hydrométéores. Cette circulation est renforcée une intrusion d’air sec en milieu
de troposphère appelée jet d’afflux arrière (RIJ, rear inflow jet ou rear inflow) qui se développe
en réponse à un minimum de pression de mésoéchelle situé juste à l’arrière de la zone convective.
Ce dernier est généré par l’écart de chauffage diabatique décrit ci-dessus entre la partie haute
et basse du MCS (Adams-Selin et Johnson, 2010). Ces deux circulations principales peuvent
parfois être complétées par la formation d’une circulation tourbillonnaire de mésoéchelle (MCV
pour mesoscale convective vortex) en milieu de troposphère, dans la région stratiforme.
La durée de vie d’un MCS est de l’ordre de plusieurs heures, et peut dépasser 10 h. En
Europe, la climatologie satellitaire établie par Morel et Senesi (2002) entre 1993 et 1997 montre
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Figure 1.10 – Diagramme de Venn rassemblant diverses sous-catégories de MCSs. La taille des
ellipses n’est pas proportionnelle à la fréquence des phénomènes. Une petite partie des lignes de
grains et des échos en arc ne sont pas des MCSs du fait d’une dimension horizontale inférieure
à 100 km. Adapté de Markowski et Richardson (2010).
une durée de vie moyenne de 5,5 h (respectivement 8 h) pour des MCSs dont le nuage couvre une
aire horizontale supérieure à 10 000 km2 (resp. 20 000 km2). Parmi les MCSs, ceux aux sommets
les plus froids et les plus étendus — c’est-à-dire ayant une température de brillance du canal
infrarouge inférieure ou égale à 241 K soit −32,15 ◦C (respectivement 221 K soit −52,15 ◦C) sur
une aire contiguë supérieure ou égale à 100 000 km2 (resp. 50 000 km2) — de forme circulaire
(excentricité supérieure ou égale à 0,7 lorsqu’ils atteignent leur taille maximale) et gardant ces
caractéristiques durant plus de 6 h sont qualifiés de complexes convectifs de mésoéchelle, abrégé
en MCCs pour mesoscale convective complexes (Maddox, 1980).
Qu’ils atteignent la taille d’un MCS ou non, les systèmes convectifs présentant un alignement
de cellules convectives sont appelés lignes de grains (squall lines aussi désignés sous le nom de
QLCSs pour quasi linear convective systems). Une partie des lignes de grains peuvent constituer
ou comporter des échos en arc aussi appelés échos arqués, grains en arc ou lignes arquées (bow
echoes, Fig. 1.10).
Les MCSs quasi stationnaires à régénération rétrograde, qui présentent parfois sur les images
satellites une structure en forme de « V » lorsque le flux d’altitude est diffluent, sont à l’origine
de multiples épisodes fortement précipitants (HPEs, heavy precipitation events), en particulier
sur le bassin méditerranéen. Sur le littoral méditerranéen français, les épisodes fortement pré-
cipitants causés par des MCSs sont qualifiés d’épisodes méditerranéens ou cévenols suivant la
zone géographique affectée.
Lignes de grains
Les MCSs en lignes de grains ont diverses apparences suivant la symétrie de la ligne (symé-
trique ou asymétrique, Fig. 1.11) et l’emplacement relatif des régions convectives et stratiformes
par rapport au sens de déplacement de la ligne. On parlera de région stratiforme à l’arrière (TS,
trailing stratiform, Fig. 1.11a), de région stratiforme parallèle (PS, parallel stratiform) ou région
stratiforme à l’avant (LS, leading statiform, Fig. 1.11b). Parfois, les structures cellulaires sont
si irrégulières que la catégorisation de la ligne de grains est difficile.
Une ligne de grains TS a une structure légèrement arquée, convexe en direction du bord
d’attaque (Fig. 1.11). L’apparence de la ligne convective observée par radar est celle d’une série
de cellules présentant de fortes réflectivités connectées les unes aux autres par des réflectivités
plus modérées. Les cellules sont allongées dans une direction de 45 à 90° par rapport à l’orien-
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(a) Symétrique, TS (b) Asymétrique, LS
Figure 1.11 – Structure horizontale de lignes de grains matures. La pression de surface est
indiquée en traits pleins, les vecteurs représentent le vent près de la surface et les régions où
les précipitations sont significatives sont pointillées ou grisées. Adapté de Haertel et Johnson
(2000) et Loehrer et Johnson (1995).
tation de la ligne. Son bord d’attaque est en dent de scie avec une longueur d’onde apparente
des saillies de 5 à 10 km. Sur ce bord d’attaque, le gradient de réflectivité est très fort, plus
fort que celui du bord arrière de la ligne. Le déplacement de la ligne est rapide, dépassant
10 m s−1, dans une direction perpendiculaire à son orientation. L’aire horizontale de la région
stratiforme est généralement supérieure à 10 000 km2. On observe des réflectivités dans la partie
stratiforme également de forme convexe en direction du bord d’attaque, probablement du fait
du jet d’afflux arrière. On observe également un deuxième maximum de réflectivité séparé de
la ligne convective par une zone de réflectivités plus faible. La taille d’une ligne de grains est
typiquement de 100 à 1000 km, et sa durée de vie de l’ordre de plusieurs heures. Rotunno et al.
(1988) et Weisman et Rotunno (2004) suggèrent que la longévité et l’intensité d’une ligne de
grains est reliée à l’intensité du cisaillement vertical du vent perpendiculaire à la ligne en basses
couches (0–3 km au-dessus du sol). Un cisaillement vertical de vent sur cette couche atteignant
au moins 10 à 15 m s−1 est invoqué comme nécessaire à la longue durée de vie de lignes de grains
en l’absence de forçage de grande échelle. Ceci toutefois ne suffit pas à expliquer l’ensemble des
cas de lignes de grains durables (Stensrud et al., 2005; Coniglio et al., 2012).
Échos en arc
Les échos en arc sont des structures de réflectivités non éphémères de forme arquée ou en
croissant observées à l’intérieur de lignes de grains, présentant un fort gradient de réflectivité
le long du bord d’attaque de l’arc, et dont le rayon de courbure doit diminuer avec le temps
puisque la circulation d’air à l’arrière de l’arc est dominée par le courant de densité du fait
d’un jet d’afflux arrière bien développé (Klimowski et al., 2004; Adams-Selin et Johnson, 2010;
Markowski et Richardson, 2010; Mathias et al., 2017). Ils présentent parfois des tourbillons à
l’intérieur ou aux extrémités de l’arc (ces derniers sont appelés bookend vortices).
La nomenclature de Klimowski et al. (2004) présentée sur la Figure 1.12 introduit quatre
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PRÈS DE LA SURFACE
Figure 1.12 – Nomenclature et modes de formation des échos en arc. La nomenclature présente
l’aspect des réflectivités radar associées à ces échos en arc : les réflectivités sont d’autant plus
élevées que la couleur est foncée. Les plus fortes réflectivités sont en blanc à l’intérieur de la
zone noire. D’après Klimowski et al. (2004).
types d’échos en arc : la cellule arquée (CBE, cell bow echo) de petite taille (10–25 km), l’écho en
arc classique (BE, classic bow echo) qui est plus large qu’un seul orage mais n’est pas associé à
un large complexe linéaire et est isolé d’autres organisations convectives ; le système d’échos en
arc (BEC, bow echo complex), MCSs dans lequel l’écho en arc est une des structures convectives
parmi d’autres ; enfin la ligne de grains ondulée (LEWP, line-echo wave pattern désignée ici sous
le nom de SLBE, squall line bow echo).
Une climatologie sur 273 cas observés aux États-Unis entre 1996 et 2002 montre que les échos
en arc se forment dans 45 % des cas depuis des cellules faiblement organisées, dans 40 % des
cas depuis des lignes de grains et dans 15 % des cas à partir de supercellules (Klimowski et al.,
2004). Leur taille varie souvent entre 20 et 200 km et leur durée de vie typique est de 3 à 6 h. La
durée de vie et l’intensité d’un système arqué semble dépendre de l’équilibre entre le tourbillon
horizontal généré le long de la plage froide, le cisaillement de basses couches et le jet d’afflux
arrière. En cas d’accélération du jet d’afflux arrière, une augmentation du refroidissement dû à
l’évaporation dans la partie basse de l’écho en arc est observée ce qui augmente sa vitesse de
propagation, et accélère la vitesse des vents près de la surface (Weisman, 1993; Adams-Selin et
Johnson, 2010).
1.4 Effets thermodynamiques de la convection profonde
observables près de la surface
Diverses organisations prises par la convection profonde ont été rapidement décrites. Quelques
effets thermodynamiques de la convection profonde qu’il est possible d’observer près de la sur-
face sont présentés ici. Ces effets sont généralement d’autant plus importants que la base de
l’orage n’est pas séparée par des couches d’atmosphère stables, comme cela peut être le cas
pour des orages d’atmosphère libre. Dans ce cas, l’amplitude et l’occurrence de phénomènes
produisant des vents forts près de la surface est généralement plus faible que pour des orages
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Figure 1.13 – De haut en bas : anomalies de réflectivité composite, de température à 2 m,
de rapport de mélange à 2 m, de la composante v du vent à 10 m et de la pression de surface.
Ces anomalies sont relatives au lieu (carré noir) et à l’heure (en colonnes) où les précipitations
atteignent le sol. Chaque vignette représente une zone de taille 60 × 60 km2. Simulations initia-
lisés à partir du radiosondage du 08/08/2014 à 12:00 UTC de Birmingham (Alabama, USA).
D’après Madaus et Hakim (2016).
formés par l’ascendance de particules d’air issues du voisinage de la surface (Markowski et
Richardson, 2010).
1.4.1 Phase d’initiation
Lors de l’initiation de la convection, des variations thermodynamiques sont mesurables près
de la surface avant que les précipitations débutent. L’ampleur de ces variations dans le cas de
cellules convectives isolées est étudié dans des simulations numériques idéalisées par Madaus et
Hakim (2016). Afin d’examiner un grand nombre d’environnements convectifs, 23 radiosondages
de situations convectives sont sélectionnés. Pour chaque environnement et son radiosondage as-
socié, un ensemble de 25 simulations est initialisé avec ce radiosondage auquel on ajoute des
perturbations aléatoires de température potentielle à l’instant initial pour introduire de la varia-
bilité spatiale. Ces perturbations sont appliquées à chaque niveau vertical et ont une amplitude
maximale de 0,2 ◦C. Dans les simulations des 25 membres de l’ensemble, 100 initiations convec-
tives sont sélectionnées. Les anomalies moyennes des 100 initiations convectives sélectionnées
(Fig. 1.13) sont calculées pour chaque variable par rapport à la moyenne de cette variable sur
l’ensemble du domaine simulé. L’instant t = 0 est celui auquel les premières précipitations
atteignent le sol.
Dans ces simulations, des anomalies positives de température à 2 m apparaissent de 90 à
170 min avant l’occurrence de précipitations suivant les environnements (120 min pour l’envi-
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ronnement de la Fig. 1.13). L’origine de ces anomalies dépend des environnements : le champ
nuageux de cumulus en présence avant l’initiation de la convection profonde engendre des hété-
rogénéités d’ombre portée à la surface ; parfois des rouleaux convectifs horizontaux s’organisent
dans la couche limite et modifient par leurs mouvements verticaux la température (mécanismes
évoqués dans la section 1.2).
Ensuite, au cours de la formation du cumulonimbus, environ 40 à 60 min avant les premières
précipitations, des anomalies négatives de température de 1 à 2 ◦C liées à l’ombre portée du
nuage sont simulées près de la surface (Fig. 1.13). Une anomalie de rapport de mélange apparaît
et croît de 0,1 à 0,5 g kg−1 durant les 2 h précédant l’occurrence des précipitations. L’anomalie
de pression de surface reste extrêmement faible (<0,1 hPa) jusqu’à 10 min avant l’occurrence des
précipitations avant d’augmenter et atteindre 0,5–0,6 hPa dès que les précipitations débutent.
Concernant l’anomalie de vent, un dipôle de vitesses d’amplitude ±1 m s−1, qui correspond à
une convergence du vent, est simulé de −40 min jusqu’à l’occurrence des précipitations. Dès que
les précipitations débutent, un nouveau dipôle de vitesses apparaît : il correspond à la divergence
du vent associée à l’étalement du courant de densité. Plusieurs études de terrain corroborent
cette simulation d’une convergence du vent avant que les précipitations commencent : dans des
cas réels, une convergence est observée près de la surface de 15 à 90 min avant l’occurrence des
précipitations (Weckwerth et Parsons, 2006).
1.4.2 Phase mature
Au cours de la phase mature des orages, les effets thermodynamiques observés près de la
surface sont essentiellement liés aux subsidences. Au niveau du bord d’attaque du courant
de densité, étroite frontière entre deux masses d’air de densité différente, se trouve le front
de rafales (gust front ou outflow boundary). Cette limite marque un changement majeur des
conditions météorologiques de surface : on observe une rotation et une intensification du vent,
une hausse de l’humidité relative, une baisse de la température et enfin une hausse de la pression
(Fig. 1.14). Cette signature typique varie en amplitude suivant les orages.
Température et humidité
Au milieu des courants subsidents, les précipitations entraînent une hausse brutale de l’hu-
midité, qui évolue de sa valeur pré-convective à une valeur proche de la saturation (90 à 100 %
d’humidité relative). Au sein de la plage froide, les baisses de température observées par rapport
à l’air environnant peuvent atteindre plus d’une dizaine de degrés de façon rapide : sous un
orage isolé à Bordeaux le 15 juillet 2018, la baisse atteint par exemple 15,5 ◦C en 23 minutes
(Fig. 1.14). La climatologie d’Engerer et al. (2008) sur 39 MCSs de dimension supérieure à
200 km observés sur une période de 8 ans en Oklahoma (USA) montre qu’au début du cycle
de vie de l’orage, les diminutions de température (respectivement de température potentielle)
dans la plage froide atteignent en moyenne 9,5 ◦C (9,8 ◦C), et atteignent au maximum 17,1 ◦C
(17,5 ◦C).
Au fil du cycle de vie de l’orage et de l’étalement de la plage froide, l’amplitude de la
baisse de température diminue généralement. Lorsque les cellules orageuses sont nombreuses,
et forment par exemple un MCS, les plages froides individuelles des cellules peuvent se combiner
et constituer une unique plage froide de mésoéchelle, de 100 à 400 km de dimension horizontale.
La climatologie d’Engerer et al. (2008) montre que dans la plage froide d’un groupe de cellules
orageuses atteignant la taille d’un MCS, les diminutions de température (respectivement de
température potentielle) moyennes atteignent 8,3 ◦C (8,8 ◦C), avant de décroître à 5,4 ◦C (5,6 ◦C)
au moment de la dissipation de l’orage. Ducrocq et al. (2002) indique des baisses de température
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(a) Température à 2 m et vent en rafales à 10 m (b) Réflectivités radar
Figure 1.14 – Effets d’une cellule convective isolée sur la température et le vent en rafales me-
surés à la station de Bordeaux-Mérignac le 15/07/2018 vers 15:05 UTC (17:05 locales). Source :
Météo-France, Direction interrégionale Sud-Ouest, division de la Prévision.
de 5 à 10 ◦C au sein de plages froides de 2 MCSs observés en région parisienne en 1994 et 1998,
ce qui est du même ordre de grandeur. Pour des échos en arc de dimension inférieure à 200 km,
les baisses de température au sein de la plage froide apparaissent plus faibles, et atteignent en
moyenne 4,3 ◦C d’après Adams-Selin et Johnson (2010).
Dans des cas de MCSs quasi stationnaires observés sur le littoral méditerranéen français,
la plage froide de mésoéchelle joue parfois un rôle majeur dans la localisation du MCS : la
diminution de température virtuelle atteint 4 à 5 ◦C au sein de celle-ci lors de l’épisode du
Gard en septembre 2002 (Ducrocq et al., 2008), environ 4 ◦C lors de l’épisode du Var en juin
2010 (Bresson, 2011), ou environ 3 ◦C lors d’un épisode d’octobre 2012 durant l’IOP13 de la
campagne HyMeX (Duffourg et al., 2018). Dans d’autres cas, la diminution de température au
sein des plages froides observées reste très faible et n’atteint pas plus de 1 à 2 ◦C comme pour
deux épisodes en 1995 décrits par Ducrocq et al. (2002), et la localisation des précipitations
n’est pas influencée par cette plage froide.
Bresson et al. (2012) ont montré via des expériences idéalisées que la formation de plages
froides de mésoéchelle au sein de MCSs quasi stationnaires en Méditerranée advient principa-
lement lorsque le flux d’alimentation est relativement peu rapide ou sec. Plus généralement,
l’ampleur de la baisse de température au sein des plages froides apparaît reliée à l’altitude
des couches atmosphériques sèches : elle est d’autant plus importante que les couches sèches
sont proches de la base du nuage, elle l’est moins si ces couches sèches sont trop hautes d’après
Grant et van den Heever (2015). D’autre part, les flux turbulents de chaleur sensible émis par la
surface semblent avoir une forte influence sur la taille des plages froides (Gentine et al., 2016),
et également impacter la longévité de ces plages froides principalement par le biais d’une aug-
mentation du taux d’entraînement d’air environnant à l’intérieur de la plage froide, réchauffé
par ce flux de chaleur sensible, alors que le réchauffement direct de l’air contenu dans la plage
froide est plus secondaire (Grant et van den Heever, 2016).
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Figure 1.15 – Température (trait gras) et température du point de rosée (trait fin) à 2 m au
Montat (bleu) et à Cahors-Lalbenque (orange) lors de l’occurrence d’un double coup de chaleur
vers 18:55 et 19:15 UTC le 28/08/2018. Les données superposées au pas de temps 6 min et 1 min
montrent que l’amplitude du pic de température est sous-estimée d’environ 1 ◦C avec un pas
de temps de 6 min. La petite image montre une superposition des réflectivités radar >18 dBZ
(blanc) avec la température à 2 m spatialisée autour du Montat (32,9 ◦C) et de Cahors (28,5 ◦C).
La signature du bord des plages froides près de la surface peut être observée à l’aide de
plusieurs variables thermodynamiques : la température et plusieurs quantités dérivées dont les
températures potentielle ou potentielle virtuelle ou potentielle de densité ou potentielle équi-
valente, la masse volumique, la flottabilité, l’humidité ou le vent. Divers algorithmes d’iden-
tification et de détection du bord des plages froides existent, un des plus récents est celui de
Drager et Van den Heever (2017). Dans cet algorithme, le centroïde de chaque région de plus de
8 km2 de pixels pluvieux contigus (>1 mm h−1) est choisi comme le centre d’une possible plage
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est la température potentielle de
densité. Cette température prend en compte de façon supplémentaire l’incrément de densité lié
à l’eau sous forme liquide et solide par rapport à θv, avec rl = mlma le rapport de mélange d’eau
sous forme liquide et rs = msma le rapport de mélange d’eau sous forme solide.
De façon moins fréquente, il arrive que les courants subsidents entraînent une forte hausse
de la température et parfois une baisse du point de rosée au lieu d’entraîner une baisse brutale
de température et une hausse de l’humidité comme cela est observé au sein de la plage froide.
Ce phénomène, qualifié de coup de chaleur (heat burst), se produit lorsque le courant subsident
créé par un orage traverse une couche d’air sec, puis une couche stable de faible épaisseur près
de la surface (Johnson, 2001; Markowski et Richardson, 2010). Ce phénomène peut se produire
de façon très localisée comme le montre l’exemple de la Figure 1.15, situation dans laquelle des
différences de température d’environ 5 ◦C sont observées entre deux stations distantes de moins
de 5 km.
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Figure 1.16 – Modèle conceptuel du cycle de vie d’un écho en arc. Les signatures au sol de
la plage froide (C) et de la surpression (H) sont indiquées. D’après Adams-Selin et Johnson
(2010).
Pression
Au passage de lignes de grains, près de la surface, une surpression de mésoéchelle (mesohigh,
Fig. 1.11) est observée sous le plus fort courant subsident, à l’arrière de la ligne convective. Cette
surpression a trois origines principales : une première contribution totalement dynamique (ou
non-hydrostatique) liée à la décélération de l’air le long du bord d’attaque du courant de densité
et sous les courants subsidents. La deuxième origine est hydrostatique, liée au poids de l’air
de la plage froide. La troisième origine est une contribution supplémentaire liée au poids des
hydrométéores pouvant atteindre jusqu’à 2 hPa (Droegemeier et Wilhelmson, 1987; Fovell et
Ogura, 1988; Johnson, 2001; Houze, 2014). Une dépression de sillage (wake low, Fig. 1.11)
est généralement positionnée à l’arrière de la région de précipitations stratiformes. Elle est
générée par le réchauffement associé à la subsidence du jet d’afflux arrière (Haertel et Johnson,
2000; Johnson, 2001). À l’avant du bord d’attaque, on observe une légère dépression (pre-squall
mesolow, Fig. 1.11). Au cours du cycle de vie de la ligne de grains, la surpression se forme
durant la phase d’initiation, grossit durant la phase de développement ; puis une fois la phase
mature atteinte, la dépression de sillage se forme à l’arrière des précipitations (Fig. 1.11). Durant
la phase de dissipation, la surpression diminue d’intensité tandis que la dépression de sillage
atteint son intensité maximale, puis se comble.
L’apparition d’un écho en arc au sein d’une ligne de grains pourrait être précédé d’un
déplacement partiel ou total de la surpression devant la ligne convective d’après le modèle
conceptuel du cycle de vie d’un écho en arc proposé par Adams-Selin et Johnson (2010) et
présenté sur la Figure 1.16. Selon ce modèle, l’arc se développe alors à gauche de la surpression
peu après ce déplacement dans un délai de l’ordre de 30 min en moyenne.
L’amplitude de la surpression observée au sein d’une ligne de grains est de l’ordre de 2 à
5 hPa, mais peut parfois atteindre 8 à 9 hPa. La climatologie d’Engerer et al. (2008) indique que
la surpression moyenne au début du cycle de vie d’orages qui se transformeront ensuite en MCS
est de 3,2 hPa. Une fois le MCS mature, elle est en moyenne de 4,5 hPa et atteint jusqu’à 9,4 hPa
au maximum. La littérature examinée par Engerer et al. (2008), elle, fait état de surpressions
atteignant 3,6 hPa en moyenne et 7 hPa au maximum, ce qui confirme leur climatologie. Les
variations de pression de surface les plus fortes sont le plus souvent associées avec des systèmes
produisant de fortes rafales de vent (Jacques et al., 2017).
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Vent
Les courants subsidents sont à l’origine d’un renforcement brutal du vent lorsqu’ils at-
teignent la surface puis s’étalent sous forme de courant de densité en divergeant de la zone où
ces courants subsidents ont atteint le sol. À l’intérieur des cellules orageuses, des circulations
tourbillonnaires de très petite échelle peuvent s’établir et lorsqu’elles atteignent le sol forment
une tornade, également à l’origine de vents violents. Les vents violents observés sous les orages
issus de phénomènes non tourbillonnaires sont qualifiés de vents rectilignes (straight-line winds)
par opposition aux vents tourbillonnants.
Parmi les vents rectilignes, lorsque les mouvements subsidents sont intenses et que le vent
provoque des dommages au sol ou à basse altitude, ceux-ci sont qualifiés de rafales descen-
dantes (downbursts, Wilson et Wakimoto (2001)). Ces rafales descendantes sont dites humides
si elles sont associées à un echo radar supérieur à 35 dBZ ou à des précipitations au sol supé-
rieures à 0,25 mm, sèches dans le cas inverse. Suivant l’échelle spatio-temporelle de ces rafales
descendantes, on parlera de :
— macrorafale (macroburst) pour une taille >4 km et une durée de 5 à 20 min,
— microrafale (microburst) pour une taille <4 km et une durée de 2 à 5 min.
Markowski et Richardson (2010) restreignent l’utilisation du terme rafales descendantes à des
courants subsidents d’échelle méso-γ en considérant une dimension horizontale maximale de
10 km pour ce phénomène, tout en admettant que des rafales descendantes de plus grande
dimension peuvent advenir dans des lignes de grains.
Au sein des lignes de grains, les vents rectilignes ont plusieurs origines. D’abord, les vents
violents du front de rafales sont provoqués par le fort gradient de pression observé au niveau du
bord d’attaque du courant de densité. Ensuite, des rafales descendantes peuvent être observées
au sein de la zone convective de la ligne de grains. Un troisième mécanisme est la descente près
de la surface du jet d’afflux arrière, souvent observée conjointement avec un écho en arc. Un
quatrième mécanisme, proposé récemment pour expliquer le renforcement très local des vents
dans les lignes de grains, est la formation de tourbillons d’échelle horizontale méso-γ (2–20 km)
appelés mésotourbillons (mesovortices). Ces mésotourbillons, de durée de vie de l’ordre d’1 h
sont observés en basses couches (0–1 km au-dessus du sol) et se développent en divers lieux
au sein de la ligne de grains, dont certains au niveau du front de rafales (Weisman et Trapp,
2003; Trapp et Weisman, 2003; Atkins et St. Laurent, 2009). Leur processus de formation
reste un sujet de recherche actif puisqu’au moins cinq hypothèses différentes ont été proposées
(Schenkman et Xue, 2016). Les contributions de ces divers mécanismes expliquent les vents
violents souvent observés au sein des lignes de grains. Lorsqu’une ligne de grains, ou plus
généralement un MCS, produit des vents ≥25,7 m s−1 sur une zone de plus de 400 km de long
et au moins 3 observations indiquent des vents ≥33,4 m s−1 ou des dégâts correspondant à de
tels vents, l’événement peut être qualifié de derecho (Corfidi et al., 2016, 2018).
1.5 Faut-il observer la convection profonde à plus fine
échelle près de la surface ?
Les recherches menées jusqu’à présent permettent de prévoir l’occurrence de phénomènes
convectifs de 0 à 3 jours à l’avance, avec une précision spatiale de 100 à 1000 km c’est-à-dire
entre la mésoéchelle et l’échelle synoptique, et une précision temporelle de l’ordre de l’heure
(Madaus et Hakim, 2017). Lorsqu’on se rapproche de l’événement, les prévisions ne sont toujours
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pas parfaites : à seulement une heure d’échéance, l’initiation des cellules convectives reste une
source majeure d’incertitudes dans de nombreuses prévisions (Sobash et Stensrud, 2015).
La prévisibilité actuelle de structures convectives associées à une supercellule idéalisée a
été étudiée par Cintineo et Stensrud (2013) à l’aide d’un modèle résolvant explicitement la
convection profonde. Pour ce faire, les erreurs habituellement commises sur l’état initial de l’at-
mosphère sont estimées par l’écart entre des prévisions à courte échéance et l’analyse à l’heure
de validité de ces prévisions. L’état initial des simulations est ensuite aléatoirement perturbé
avec ces écarts. On considère alors que la prévisibilité de la position exacte d’un phénomène est
perdue dès lors qu’en chaque point du domaine étudié, moins de 60 % des modèles s’accordent
sur l’occurrence du phénomène en ce point. Sous ces hypothèses, la prévisibilité estimée pour la
position exacte d’une supercellule est d’au mieux 2 h avant son occurrence, la position exacte du
mésocyclone au sein d’une supercellule est prévisible au mieux 40 min à l’avance et la position
exacte des plus forts cumuls de précipitations sur une période de 5 min est peu prévisible.
Aussi, afin de faire reculer cet horizon de prévisibilité, un des défis scientifiques auquel fait
face la communauté météorologique est une meilleure compréhension de l’ensemble des proces-
sus à l’œuvre lors de l’initiation et du cycle de vie de la convection profonde. En particulier,
lors de l’initiation, il s’agit de mieux comprendre où et quand la convection profonde se dé-
clenche, notamment la convection d’atmosphère libre. Une fois la convection formée, il s’agit
de mieux comprendre les facteurs contrôlant le cycle de vie et les caractéristiques des courants
subsidents et des fronts de rafales associés aux cellules orageuses individuelles (Dabberdt et al.,
2005; Browning et al., 2007; Madaus et Mass, 2017).
Une des solutions proposées pour améliorer à la fois notre compréhension de ces phénomènes
et leur prévisibilité est la collecte d’observations à plus haute résolution spatio-temporelle qu’ac-
tuellement puisque les observations dont on dispose ne résolvent que partiellement les processus
associés à ces phénomènes (Bouttier et Roux, 2002; Fowle et Roebber, 2003; Gallus et al., 2005;
Wheatley et Stensrud, 2010; Gustafsson et al., 2018), en particulier les processus d’initiation
(Sobash et Stensrud, 2015). La prévision de la convection profonde dans les modèles résolvant
explicitement ces processus montre une sensibilité aux conditions initiales aux échéances les
plus proches, puis aux conditions aux limites aux échéances les plus éloignées (Vié et al., 2011).
Les conditions initiales ont ainsi un impact direct sur le réalisme de simulations d’échos en arc
par exemple (Mathias et al., 2017). En collectant des observations supplémentaires, on pense
pouvoir améliorer la prévision numérique de la convection profonde, en particulier à courte
échéance, en améliorant la qualité des analyses, ceci grâce à des systèmes d’assimilation de
données de plus en plus perfectionnés (Gustafsson et al., 2018).
D’autre part, la collecte d’observations à plus haute résolution est un moyen essentiel d’éva-
luation des modèles numériques, permettant de caractériser précisément leurs performances et
d’identifier les modifications pouvant conduire à une amélioration significative des prévisions
(Wulfmeyer et al., 2011).
Les bénéfices attendus de l’amélioration des prévisions de la convection profonde et de ses
effets, en particulier les précipitations, sont très importants, et ce pour de nombreux secteurs
d’activité dès la très courte échéance. Des alertes d’orages violents incluant leurs conséquences
hydrologiques pour le grand public et les professionnels peuvent sauver des vies et permettre
de sauvegarder des biens (Sobash et Stensrud, 2015).
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1.5.1 L’amélioration de la prévisibilité passe-t-elle par plus d’obser-
vations près de la surface ?
Une des zones où il est possible de collecter un grand nombre de données supplémentaires
est la surface. Contrairement à ce que l’on pourrait croire, les données de surface des réseaux
synoptiques ont été jusqu’à très récemment, voire sont toujours, sous-utilisées dans les systèmes
d’assimilation opérationnels en particulier dans les modèles globaux, du fait des difficultés de
leur assimilation. Celles-ci sont liées à la difficulté de la spécification des covariances d’erreur
d’ébauche qui indiquent la manière dont ces observations vont influencer l’analyse, à des écarts
entre l’orographie du modèle et l’altitude des observations en terrain montagneux ou vallonné,
mais aussi à des découplages entre ce qui est observé près de la surface et les conditions at-
mosphériques aux premiers niveaux du modèle (particulièrement lorsqu’ils sont relativement
éloignés de la surface) du fait d’erreurs significatives des paramétrisations de la couche limite
atmosphérique (Pu et al., 2013; Ha et Snyder, 2014; Ingleby, 2015; Sobash et Stensrud, 2015;
Haiden et al., 2018).
Cependant, avec la disponibilité d’un nombre croissant d’observations issues de réseaux
de mésoéchelle (mesonets) en complément des réseaux synoptiques, de multiples expériences
d’assimilation utilisant ces données ont été menées avec plusieurs modèles numériques. Ces
observations de surface sont utilisées en synergie avec d’autres observations conventionnelles
(par exemple des données de télédétection ou des données in situ d’altitude) déjà assimilées
de façon opérationnelle. Plusieurs études montrent que les observations de surface, en particu-
lier lorsqu’elles incluent des réseaux de mésoéchelle, améliorent la qualité des signatures de la
convection profonde dans des analyses qu’elles soient indépendantes (Clark, 2011; Clark et al.,
2018) ou associées à un modèle numérique (Stensrud et al., 2009; Wheatley et Stensrud, 2010).
Les améliorations dans les analyses de modèles numériques apportent ensuite une amélioration
des prévisions des phénomènes convectifs en terme d’occurrence, de localisation, de chronologie
et d’intensité (Ducrocq et al., 2002; Xue et Martin, 2006; Fujita et al., 2007; Liu et Xue, 2008;
Dong et al., 2011; Ha et Snyder, 2014; Schenkman et al., 2011; Marquis et al., 2014; Sobash et
Stensrud, 2015; Snook et al., 2015; Gasperoni et al., 2018).
En l’absence de précipitations, l’utilité d’observations télédétectées comme les observations
issues des radars est limitée et les observations de surface font partie des rares sources d’in-
formations fiables au sein de la couche limite atmosphérique d’après Hacker et Snyder (2005).
Brousseau et al. (2014) montrent que le bénéfice apporté par les observations de surface incluant
des réseaux de mésoéchelle est plus important que toute autre source d’observation pour les ni-
veaux verticaux les plus bas des analyses du modèle numérique AROME. Le constat est partagé
par Snook et al. (2015) : le bénéfice qu’elles apportent au niveau les plus bas de l’analyse ne peut
être apporté par d’autres moyens. Dong et al. (2011) montrent dans une expérience idéalisée
que lorsque le bénéfice apporté à l’analyse par les observations de surface est significatif, il peut
s’étendre progressivement sur toute la troposphère au fil des échéances de prévision, ce qui est
confirmé par Ha et Snyder (2014) qui observent un impact jusqu’au niveau 500 hPa. De plus,
toujours dans le modèle AROME, ces observations font partie des rares observations (avec les
radars et les observations des avions) qui sont informatives, c’est-à-dire capables de réduire la
variance d’erreur d’estimation, à des échelles horizontales inférieures à 200 km. Leur poids dans
le système d’assimilation est important puisque 18 % des observations totales assimilées par
AROME un jour pluvieux sont des observations de surface (Brousseau et al., 2014). Toutefois,
des adaptations de certains systèmes d’assimilation opérationnels sont peut-être nécessaires
pour tirer le meilleur parti d’un plus grand nombre d’observations de surface : Knopfmeier et
Stensrud (2013) montrent par exemple un impact positif mais minime de l’assimilation d’obser-
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vations de mésoéchelle en plus des observations synoptiques dans les analyses horaires RTMA
(Real-time mesoscale analysis, De Pondeca et al. (2011)) à 5 km de résolution.
Récemment, des expériences d’assimilation de données de réseaux de surface d’objets connec-
tés, plus denses encore que les réseaux de mésoéchelle, ont été menées. L’assimilation de données
de pression de stations météorologiques personnelles conduit à une amélioration des prévisions
des champs de température, vent et pression au voisinage de limites frontales, bandes convec-
tives et d’une zone de convergence (Madaus et al., 2014), à une amélioration de la prévision du
déplacement et de l’intensité du mésocyclone d’un orage supercellulaire (Carlaw et al., 2015), et
à une amélioration de la prévision d’initiation de la convection (Gasperoni et al., 2018). Quant
aux données de pression issues de smartphones, les premiers résultats d’assimilation sont en-
courageants. L’expérience pionnière de Madaus et Mass (2017) montre une légère amélioration
des prévisions de pression et de vent à 1 h d’échéance mais une dégradation des prévisions de
température à 2 m. Cet impact positif limité s’explique surtout par un contrôle qualité simplifié
qui fournit des données de faible qualité. Avec un contrôle qualité plus robuste, McNicholas et
Mass (2018a) montrent une amélioration des prévisions à 1 h d’échéance des champs de pres-
sion, de température et d’humidité à 2 m, améliorations qui parfois s’étendent jusqu’à plusieurs
heures d’échéance. Enfin, Hintz et al. (2019) montrent dans un cas d’étude au Danemark que
l’assimilation de ces données dans le système HARMONIE-AROME (Bengtsson et al., 2017)
diminue le biais de la pression de surface.
1.5.2 Certaines variables doivent-elles être plus observées que d’autres ?
Certains réseaux de surface mesurent de façon plus ou moins dense la température, l’hu-
midité, la pression ou le vent entre autres, et certaines études évoquent parfois l’importance
particulière d’une ou plusieurs de ces variables. Ainsi certaines variables doivent-elles être plus
observées que d’autres près de la surface ?
L’humidité près de la surface est une variable qui fait l’objet d’une attention particulière car
l’essentiel de la vapeur d’eau se concentre entre 0 et 4 km d’altitude. D’importantes incertitudes
existent encore sur le contenu en eau atmosphérique, sa répartition spatiale et son évolution
entraînant des erreurs notables de prévision quantitative des précipitations (Bouttier et Roux,
2002) mais également de prévision d’initiation de la convection (Weckwerth et Parsons, 2006).
Ducrocq et al. (2002) montrent qu’une description du champ d’humidité plus proche des obser-
vations sur plusieurs niveaux de l’atmosphère, dont les niveaux proches de la surface, permet
d’améliorer sensiblement les cumuls de précipitations prévus par rapport aux prévisions opéra-
tionnelles dans cinq épisodes fortement précipitants. Cette description plus réaliste du champ
d’humidité est obtenue en prenant en compte dans l’analyse des observations supplémentaires
d’un réseau de surface de mésoéchelle, des observations de réflectivité radar et des observations
de température de brillance du canal infrarouge d’un satellite géostationnaire. D’autre part,
l’humidité mais également la température près de la surface sont des variables clefs pour esti-
mer l’état du sol qui joue un rôle dans l’initiation de la convection (section 1.2, Ha et Snyder
(2014)).
La pression de surface fait également l’objet d’une attention particulière puisqu’en tant
que quantité intégrée elle reflète la structure tri-dimensionnelle de l’atmosphère et est capable
de réduire les erreurs d’analyse jusqu’au milieu de la troposphère (Dirren et al., 2007). Les
structures synoptiques de pression sont bien résolues par les réseaux conventionnels, mais les
perturbations de pression de plus fine échelle associées aux orages ne sont observées que de façon
discontinue. L’observation à plus fine échelle de la pression permettrait d’observer de façon
continue et ainsi mieux comprendre le cycle de vie de ces perturbations associées aux orages
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en général (Browning et Hill, 1984; Clark, 2011, 2012) et même à des structures particulières
comme les échos en arc (Adams-Selin et Johnson, 2010) et potentiellement améliorer la prévision
de ces phénomènes. D’autre part, même lorsqu’aucune mesure de vent n’est disponible, la
mesure de pression, de par son lien fort avec le vent, peut permettre d’estimer le vent associé
à ces perturbations de pression (Coleman et Knupp, 2009). Madaus et al. (2014) montrent que
l’assimilation d’observations de pression supplémentaires incluant des stations météorologiques
personnelles permet à la fois de réduire quantitativement l’erreur d’analyse de pression de
surface d’environ 5 % sur l’ensemble du domaine mais également d’améliorer qualitativement
dans l’analyse la position d’un front, de bandes convectives et des structures du champ de vent.
Ces améliorations observées à l’analyse entraînent une diminution des erreurs dans les champs
prévus de pression de surface, de température et de vent ce qui conduit à une amélioration
des prévisions à court terme de l’heure de passage de zones frontales de l’ordre de 20 à 45 min.
Cela démontre la capacité des observations de pression de surface à améliorer globalement le
réalisme des prévisions.
L’impact relatif de la température, de l’humidité, du vent et de la pression près de la surface
est discuté dans certaines expériences d’assimilation. Dans une expérience idéalisée de simu-
lation de système d’observation (OSSE), Dong et al. (2011) montrent que les observations de
surface de vent et de température ont les deux impacts les plus positifs sur l’analyse, ce qui
reflète selon eux l’importance des flux de basses couches dans le développement, le maintien
et la propagation de l’orage. Cependant l’impact de chaque variable ne peut pas toujours être
clairement séparé : par exemple Fujita et al. (2007) ou Marquis et al. (2014) n’assimilent pas
directement la pression de surface (en raison de différences entre l’orographie réelle et celle
du modèle pour Fujita et al. (2007)) mais assimilent la température potentielle qui combine
une information sur la température et la pression de surface. De même, Zhang et al. (2004)
montrent que l’assimilation du vent et de la température potentielle de l’eau liquide (liquid
water potential temperature, variable dérivée de la température, de l’humidité et de la pression
de surface) issus d’un réseau idéalisé de mésoéchelle espacé de 10 km sur une grille régulière
améliore significativement l’analyse par rapport à une expérience dans laquelle ce réseau n’est
pas assimilé, ceci dans des conditions particulières où des données radar ne sont assimilées
qu’au-dessus de 4 km d’altitude. L’assimilation de la température potentielle de l’eau liquide
est indiquée comme étant plus importante que le vent dans ce cas car elle permet de représenter
correctement des plages froides près de la surface : mais puisque la température potentielle de
l’eau liquide contient l’information de 3 variables d’état, ces conclusions ne sont pas réellement
informatives sur le bénéfice apporté par chaque variable considérée séparément. Ainsi, il faut
rester prudent sur l’impact d’une variable plutôt qu’une autre dans des expériences d’assimi-
lation de données, d’autant plus que cet impact est lié aux covariances d’erreur d’observation
attribuées à chaque variable, qui ne sont généralement pas identiques et ont pour conséquence
un poids différent des variables dans l’analyse (Dong et al., 2011). D’autre part, lors de l’uti-
lisation de données d’observation réelles, des erreurs de représentativité de ces observations
peuvent être importantes, alors qu’elles ne sont pas toujours considérées dans les expériences
idéalisées (Madaus et al., 2014).
Finalement, d’après Dabberdt et al. (2005) l’ensemble des observations de pression, de vent,
de température et d’humidité mais également les observations des nuages et des éclairs faites
près de la surface présentent un intérêt pour saisir les effets associés aux processus convectifs et
sont donc importantes. Wheatley et Stensrud (2010) montrent d’ailleurs que l’assimilation de la
pression de surface en plus de la température, de l’humidité et du vent (c’est-à-dire l’assimilation
simultanée des quatre variables) permet une meilleure description des perturbations de pression
associés aux MCSs et des plages froides associées. D’ailleurs, dans la majorité des expériences
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d’assimilation dans lesquelles l’ajout d’observations de mésoéchelle améliore les analyses et
les prévisions, ces quatre variables sont utilisées dans l’assimilation, soit directement, soit par
l’intermédiaire de variables dérivées comme la température potentielle (Xue et Martin, 2006;
Liu et Xue, 2008; Wheatley et Stensrud, 2010; Dong et al., 2011; Schenkman et al., 2011; Ha
et Snyder, 2014; Sobash et Stensrud, 2015). Ces quatre variables thermodynamiques sont les
variables clés pour lesquelles des observations sont requises dans les modèles numériques d’après
Montmerle (2016).
Enfin, pour l’observation des précipitations, des réseaux denses présentent un intérêt certain
sachant que les cumuls peuvent fortement varier sur de courtes distances, de 30 à 40 % sur
quelques kilomètres (Doesken et Weaver, 2000), en particulier près des noyaux convectifs (Muller
et al., 2015). Une illustration particulièrement frappante est l’écart de cumul de pluie en 24 h
atteignant 459 mm entre les stations de Lézignan-Corbières (551,2 mm) et Narbonne (92,2 mm)
séparées de seulement 19 km le 12 novembre 1999, lors de l’épisode méditerranéen majeur des
12 et 13 novembre 1999 (Aullo et al., 2002).
1.5.3 Quelle densité d’observations est nécessaire ?
Une question importante est quelle densité d’observations de surface est nécessaire pour
saisir les processus liés à la convection profonde près de la surface ?
D’abord, il n’est pas certain qu’un espacement uniforme des stations soit le plus informatif.
Pour Dabberdt et al. (2005), l’observation des phénomènes météorologiques de mésoéchelle
nécessite un réseau de stations ayant une distance maximale de 25 km mais réduite à 10 km
dans des zones soumises à de fortes discontinuités de type de terrain.
Des expériences in situ peuvent apporter un début de réponse à la question. Pour connaître
la densité de stations pouvant détecter l’emplacement de lignes de convergence, Wilson et
Schreiber (1986) comparent les lignes de convergence détectées par radar Doppler à celles
détectées par un réseau de surface. Ils montrent qu’un réseau de stations réparties sur une
grille et espacées en moyenne de 8 km ou moins est adéquat. En revanche, un réseau ayant un
espacement de 25 km n’en détecte que moins de la moitié. Pour saisir l’amplitude du champ de
divergence de vent près des cellules convectives les plus intenses, de l’ordre de 10−3 s−1 d’après
Banacos et Schultz (2005), un espacement régulier de stations de l’ordre de 6,5 km tel que celui
mis en place par Ulanski et Garstang (1978) est requis.
Des expériences numériques ont également été réalisées pour répondre à la question. L’expé-
rience de Dong et al. (2011) montre que l’assimilation d’observations de surface en complément
d’observations radar améliore la qualité de l’analyse dès lors que l’espacement des stations est
inférieur ou égal à 20 km. Pour saisir le processus d’initiation convective lors de situations sans
forçage de grande échelle, Madaus et Hakim (2016) estiment la distance horizontale moyenne
pour laquelle une observation fournit une information intéressante sur l’état d’une variable et
calculent la corrélation entre la série de données d’un point de grille et de ses voisins pour chaque
variable. En choisissant un seuil de 0,2 à partir duquel on considère deux séries de données dé-
corrélées, ils montrent que la température, l’humidité et le vent sont corrélés sur des distances
de 3 à 4 km tandis que pour la pression, la distance est de 4 à 7 km dans l’environnement
pré-convectif, suggérant une densité de stations tous les 4 à 5 km au maximum. En réalisant
une OSSE idéalisée où des stations sont espacées de 16, 4 et 1 km sur une grille régulière, Ma-
daus et Hakim (2017) montrent une amélioration des prévisions d’ensemble d’initiation de la
convection lorsque l’espacement des stations est inférieur ou égal à 4 km. Avec un espacement
des stations d’1 km, la qualité des prévisions d’initiation est également améliorée par rapport à
un espacement de 4 km mais seulement pour les prévisions initiées moins d’une heure avant le
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déclenchement de la convection, suggérant que l’utilité des observations de surface est maximale
lorsque la formation des cumulus a débuté.
Pour l’amélioration de la prévision numérique des orages, de façon complémentaire à l’es-
pacement des stations, les questions à la fois de la fréquence temporelle d’observation et de
la fréquence d’assimilation des observations dans un modèle se posent. Actuellement, pour de
nombreux réseaux de mésoéchelle, la fréquence d’observation est suffisante puisque la période
entre deux mesures est souvent de 6, 5 voire 1 min, ce qui est conforme à la préconisation de
mesures toutes les 5 min émise par Dabberdt et al. (2005).
Les expériences dans lesquelles des observations de surface incluant des réseaux de mésoé-
chelle apportent un bénéfice ont des périodes entre deux cycles d’assimilation de : 3 h (Liu et
Xue, 2008; Madaus et al., 2014), 1 h (Liu et Xue, 2008; Stensrud et al., 2009; Wheatley et
Stensrud, 2010), 5 min (Dong et al., 2011; Sobash et Stensrud, 2015; Gasperoni et al., 2018) ou
2 min (Marquis et al., 2014). Des assimilations très fréquentes ne garantissent pas forcément un
meilleur réalisme des prévisions effectuées : Liu et Xue (2008) montrent sur un cas d’étude que
les prévisions basées sur des cycles d’assimilation ayant une période de 3 h produisent l’initia-
tion convective la plus réaliste tandis que les prévisions basées sur un cycle d’assimilation ayant
une période d’1 h produisent une évolution des systèmes convectifs plus réaliste, mais pas les
meilleures prévisions d’initiation. La résolution horizontale insuffisante des observations intro-
duites dans le système d’assimilation est invoquée comme une des raisons de ce résultat. Tout
de même, dans le cas où la résolution des observations est suffisante pour saisir les anomalies
précédant l’initiation de la convection, le fait que ces anomalies de surface soient détectables au
plus tôt entre 90 et 170 min avant l’initiation d’après Madaus et Hakim (2016) promeut une pé-
riode entre deux cycles d’assimilation inférieure à 1 h si l’on souhaite qu’un cycle d’assimilation
saisisse ces anomalies avant que l’initiation intervienne, et puisse ainsi améliorer la prévision
d’initiation.
1.6 Synthèse
De nombreuses signatures thermodynamiques associées au cycle de vie de la convection
profonde peuvent être observées près de la surface : cependant, ces signatures ne sont que
partiellement observées par les réseaux conventionnels. Plusieurs expériences montrent que des
réseaux d’observation de surface plus denses que les réseaux conventionnels actuels pourraient
permettre d’observer ces signatures thermodynamiques à plus fine échelle spatiale qu’aujour-
d’hui. L’ensemble des variables usuellement observées en surface – c’est-à-dire la pression, la
température, l’humidité, le vent et les précipitations – semblent présenter un intérêt à être obser-
vées à une résolution horizontale plus fine, en particulier les précipitations du fait d’importantes
variations de ce paramètre sur de courtes distances. Des expériences numériques et in situ sug-
gèrent qu’un espacement moyen entre stations de surface de l’ordre de 5 km est souhaitable
pour améliorer en particulier les prévisions d’initiation convective. Pour qu’une telle densifica-
tion spatiale des mesures ait un impact bénéfique sur les prévisions des modèles numériques,
il semble qu’il faille l’accompagner par une augmentation de la fréquence d’assimilation de ces
données qui permettra de bénéficier de la fréquence de mesure élevée des stations de surface.
Ainsi des réseaux plus denses de surface pourraient alors améliorer notre compréhension des
phénomènes convectifs, permettre d’améliorer leur représentation dans les modèles numériques




Les objets connectés : une opportunité
pour observer à fine échelle la
convection profonde près de la surface ?
Les objets connectés, objets de la vie courante connectés à Internet, pourraient constituer,
lorsqu’ils effectuent des mesures que l’on peut relier aux conditions météorologiques, un des
moyens de densifier le réseau d’observation de surface en complément des stations conven-
tionnelles et ainsi comme nous l’avons vu au chapitre 1 permettre d’observer à fine échelle la
convection profonde près de la surface.
Dans ce chapitre, les réseaux conventionnels (section 2.1) et d’objets connectés (section 2.2)
déployés en France métropolitaine sont introduits, puis l’intérêt de la collecte des données
de réseaux d’objets connectés en complément des réseaux existants sera expliqué. Ensuite,
les méthodes générales de contrôle de qualité des données des stations conventionnelles de
surface et les méthodes de contrôle spécifiques aux objets connectés proposées par la littérature
seront présentées dans la section 2.3. Une fois les données contrôlées, afin de visualiser et
comparer aisément un grand nombre d’observations de surface avec des champs physiques issus
de modèles numériques, ces observations peuvent être spatialisées. Cette étape de spatialisation
est d’autant plus légitime que le nombre d’observations à disposition est grand, puisqu’elle
permet de synthétiser l’information fournie par l’ensemble de ces observations ponctuelles en une
seule analyse. Plusieurs méthodes d’élaboration d’analyses seront présentées dans la section 2.4.
2.1 Réseaux conventionnels d’observation de surface
Au niveau mondial, l’observation météorologique est coordonnée par l’Organisation Mé-
téorologique Mondiale (OMM) au travers du Système mondial d’observation (Organisation
Météorologique Mondiale, 2017a), une des trois sous-organisations de la Veille météorologique
mondiale. La mission du Système mondial d’observation est d’améliorer et d’optimiser les sys-
tèmes d’observation de l’état de l’atmosphère et de la surface des océans afin de pouvoir élaborer
des analyses, des prévisions, des avis de phénomènes météorologiques ou hydrologiques dange-
reux et des climatologies de plus en plus fiables. À l’heure actuelle, l’OMM soutient un réseau
mondial dans lequel les observations de surface échangées sont capables de décrire correcte-
ment l’évolution des phénomènes d’échelle synoptique. Ces observations sont transmises via le
Système mondial de télécommunications.
Plus on s’intéresse à des phénomènes d’échelle fine et d’évolution rapide comme les orages, et
plus la densité ou résolution des observations dans l’espace et dans le temps doit être importante
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(Malardel, 2009). On peut faire l’hypothèse qu’un réseau le plus dense possible apporterait les
informations nécessaires pour la majorité des objectifs : dans les faits la densification se heurte
au budget maximal alloué à l’installation et la maintenance des réseaux par l’organisme météo-
rologique qui s’en charge. Les coûts d’un réseau d’observation sont liés à l’installation (utilisa-
tion d’un terrain, instruments et infrastructures, raccordement aux réseaux d’électricité et de
télécommunications, personnels, déplacements), au fonctionnement (électricité, télécommuni-
cations) et à la maintenance en fonctionnement (instruments et infrastructures, déplacements,
personnels).
2.1.1 Réseaux d’observation manuelle
En France, le premier réseau manuel d’observation est créé en 1853 par l’administration des
ponts et chaussées (Galliot, 2003). En 1865, les commissions météorologiques départementales
créées par Urbain Le Verrier organisent un réseau d’observation des orages, puis reprennent en
1869 le réseau des ponts et chaussées en le complétant de façon importante. Par l’ordonnance
n°45-2665 du 2 novembre 1945 portant unification des services de la météorologie, le Réseau
climatologique d’État (RCE) est créé sous l’autorité de la Météorologie Nationale (ancêtre de
Météo-France) et se substitue aux réseaux locaux des commissions météorologiques départemen-
tales. Le décret n°46-2747 du 26 novembre 1946 organise ce RCE en confiant à la Météorologie
Nationale l’installation, l’inspection, l’entretien des postes de mesure mais aussi la collecte des
données et la rémunération des observateurs. Sa densité est passée de 1000 postes en 1945 à
3800 postes en 1985, se réduisant peu à peu depuis 1985 (Giard et al., 2018). Début 2002, le
RCE comptait 2815 postes manuels dont 1047 mesurant les températures (Galliot, 2003) ; en
2017, il se réduit à 2100 postes. Son grand nombre de postes et le peu de manques dans les séries
de données, ajoutés au coût très faible du réseau ont fait sa force et sa pérennité. La qualité
des mesures parfois inégale est corrigée grâce aux stations alentour. Avant 2018, les stations
du RCE étaient réparties en trois catégories effectuant des mesures différentes, disponibles en
temps différé :
1) postes pluviométriques qui relèvent la hauteur des précipitations en 24 h ;
2) postes pluvio-thermométriques qui relèvent en plus les températures extrêmes journalières
(minimales et maximales) ;
3) postes principaux où l’on effectue les mesures précédentes jusqu’à trois fois par jour.
La modernisation du RCE mise en œuvre à partir de 2018 conduit à son automatisation, ceci en
contrepartie d’une diminution du nombre de stations, puisqu’il est prévu qu’environ 740 stations
automatisées remplacent l’ensemble des postes manuels d’ici 2022. Les stations automatisées
du RCE (Fig. 2.1b), qui apparaissent dans le réseau RCE AUTO du Tableau 2.1, mesurent la
température et les précipitations à un pas de temps d’1 min. Leurs mesures sont transmises aux
bases de données opérationnelles au moins toutes les heures et sont donc disponibles presque
en temps réel. Elles sont complétées par l’observation humaine de phénomènes remarquables
tels que le brouillard, l’orage et la grêle (occurrence et qualification de l’intensité) ainsi qu’un
commentaire. Les relevés manuels du RCE peuvent être transmis sur un site Internet dédié 1
depuis 2005, mais aussi de façon plus classique par courrier.
Depuis 2010, Météo-France fait appel au grand public pour observer le temps qu’il fait. Cette
initiative d’observation participative a débuté avec le site Internet Veilleurs du Temps 2, qui a




2.1. RÉSEAUX CONVENTIONNELS D’OBSERVATION DE SURFACE
(a) Station RADOME (sous-réseau : RRA) à
Thénezay (Deux-Sèvres).
(b) Station climatologique (sous-réseau :
RCE AUTO) à Belis (Landes).
Figure 2.1 – Deux stations automatiques conventionnelles appartenant à deux réseaux de
Météo-France. Source : Météo-France, Direction des Systèmes d’Observation.
dès 2015 avec la création du module d’observations participatives de l’application mobile Météo-
France qui permet également l’envoi de photos. Ce module participatif rencontre un grand
succès avec près de 30 000 reports certains jours (Giard et al., 2018). Des initiatives similaires
sont conduits par plusieurs autres services météorologiques nationaux (Krennert et al., 2018).
Parmi celles-ci, on compte le site web WOW (Weather observations website) du Met Office ou
l’application mPING (désormais l’acronyme de Meteorological phenomena identification near
the ground) du National Severe Storms Laboratory de la NOAA aux États-Unis (Elmore et al.,
2014).
Les observations humaines des phénomènes remarquables, effectuées en France par le RCE
et désormais complétées par les observations participatives, ont un grand intérêt dans l’étude
de phénomènes violents de petite taille, en particulier associés à la convection profonde (Clark
et Webb, 2013; Clark et al., 2018). Les séries climatologiques d’observations d’orage les plus
longues dont on dispose à l’heure actuelle sont d’ailleurs des observations humaines (Hayward
et al., 2020). Cette densité d’observations manuelles et humaines ont ainsi rendu le RCE très
utile dans l’étude des dossiers de catastrophe naturelle.
2.1.2 Réseaux d’observation automatique
En France métropolitaine, afin d’améliorer l’analyse et la prévision du temps à mésoéchelle,
Météo-France a décidé en 1996 de réorganiser son réseau de stations automatiques de sur-
face sous la forme du réseau RADOME (Réseau d’acquisition de données et d’observations
météorologiques étendues) (Tardieu et Leroy, 2003). Le réseau-cible défini en 2000 et installé
fin 2004 comprend 554 stations automatiques dont 152 stations synoptiques et 402 stations
des Réseaux régionaux automatisés (RRA) (Malardel, 2009). En 2020, il compte 595 stations
dont 155 synoptiques et 440 au sein des RRA (Tableau 2.1, Fig. 2.2a). Parmi ces stations, en
Métropole, 45 font partie du Réseau synoptique de base régional de la Veille météorologique
mondiale transmettant les données dites essentielles au sens de la résolution 40 de l’OMM (un
total de 157 stations transmettent également des données complémentaires). Hormis dans des
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Tableau 2.1 – Nomenclature des réseaux terrestres de surface de France métropolitaine col-
lectés par la Direction des Systèmes d’Observation de Météo-France. La proportion de stations
d’un sous-réseau mesurant un paramètre donné est indiquée par les symboles suivants : (•)
la totalité sauf cas exceptionnels, (◦) une partie ou (–) aucune. Certains sous-réseaux ont été
fusionnés pour simplifier le tableau : par exemple, CNPE/CEA rassemble les 3 sous-réseaux
n°60, 61 et 69. État au 16 septembre 2020 (Fougère, 2019; Météo-France, 2020a).
Réseau Sous-réseau Nombre
Paramètres mesurés
p T Hu RR u, v
RADOME
Réseau synoptique (SYNOP) 155 • • • • •




DGPR Salamandre/Autres (SAPC) 287 – • ◦ • ◦
Feux de forêt 73 – ◦ ◦ • ◦
Sémaphores 29 ◦ ◦ ◦ ◦ •
Autres 8 – • ◦ • ◦
Surface
complémentaire
9 – ◦ ◦ ◦ ◦
Climatologie
Climatologie manuelle (RCE) 1409 – ◦ – • –
Climatologie automatique (RCE AUTO) 374 – • – • –
Climatologie manuelle partenaire 5 – ◦ – • –
Climatologie automatique partenaire 1 – • – • –
Autres 24 – – – ◦ –
Montagne
NIVOSE 29 – • • – •
Réseau nivo-météorologique 134 – ◦ ◦ ◦ ◦
Refuges 15 – ◦ ◦ ◦ –
Institutionnel CNPE/CEA (sites nucléaires) 26 • • • • •
Prestations
de service
Aéronautiques 33 • • ◦ ◦ •
Routes 686 – • ◦ ◦ ◦
Sous contrat 154 ◦ ◦ ◦ • ◦





DGPR Serv. Prévision des Crues (SPC) 543 – – – • –
EDF réseau pluviométrique 315 – ◦ – • –
EDF réseau d’enneigement NRC 36 • • ◦ ◦ ◦
INRAE 46 – • • • •
RIC régionaux 27 – ◦ – ◦ –
Total 4901
cas particuliers dûment justifiés, les stations RADOME doivent au moins mesurer le vent, la
température, l’humidité et les précipitations (Fig. 2.1a). En 2020, seules 2 stations ne mesurent
pas les précipitations et 1 ne mesure pas le vent. Le réseau a été conçu pour décrire en temps
réel l’évolution de phénomènes à l’échelle méso-β (20–200 km) et aux échelles supérieures. En
effet, la superficie de la France métropolitaine est d’environ 551 695 km2, soit en considérant
la répartition hypothétique des stations sur un maillage carré dans lequel chaque maille a une
superficie S = 551 695 km
2
554
≈ 1000 km2 cela résulte en un espacement moyen entre stations dans
les directions zonales et méridiennes de d =
√
S ≈ 30 km.
La majorité des stations de surface de Météo-France ont une période entre deux mesures
inférieure à 6 min (Fig. 2.2b). Une fois les mesures effectuées, elles doivent être transmises.
La période entre deux transmissions de données est configurable entre 1 min et 24 h. Cette
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Figure 2.2 – Stations automatiques terrestres et bouées de France métropolitaine et ses alen-
tours classées par (a) réseaux auxquels elles appartiennent et (b) période des données dispo-
nibles. Les données présentées sont celles stockées dans la Base de données météorologiques
d’observation de Météo-France le 16 septembre 2020.
période était anciennement d’1 h en mode standard et ramenée à 6 min en mode alerte (ou
turbo) lorsque des dépassement de seuils météorologiques étaient atteints. Actuellement, la
période entre deux transmissions est pour la plupart des stations inférieure ou égale à 6 min
ce qui permet une disponibilité des données quasiment en temps réel. Le choix de la période
est fonction de l’alimentation électrique de la station (reliée au réseau électrique ou isolée et
alimentée par des panneaux solaires) et du coût des communications qui dépend du moyen de
transmission (Guillemot, 2018).
Les données des stations automatiques sont stockées dans la Base de données météorolo-
giques d’observation (BDMO) de Météo-France non pas par réseau, mais par type de message.
Les types de messages RADOME sont séparés en messages dont la période est d’1 h « RA-
DOMEH », de 6 min « RADOME6M » et d’1 min « RADOME1M » (Fig. 2.2b). Les noms des
types de message font référence à RADOME, ce qui porte à confusion puisque ces messages
renferment des observations des divers réseaux du Tableau 2.1, et pas seulement du réseau
RADOME.
À l’inverse du réseau de Météo-France, la disponibilité des réseaux d’organisations tierces
(par exemple le réseau de Prestations de service ou les Réseaux d’intérêt commun indiqués sur le
Tableau 2.1) est changeante au gré de l’évolution des partenariats et des contrats. Les réseaux ne
sont pas forcément collectés de façon pérenne : par exemple, les données issues des 35 stations
météorologiques urbaines implantées dans des gares SNCF ne sont plus disponibles depuis
septembre 2019. Le nombre de données issues de ces réseaux est toutefois en augmentation, en
particulier grâce à une collecte des observations à une fréquence plus élevée : par exemple, les
données des Services de prévision des crues (RIC DGPR SPC, Tableau 2.1) sont disponibles
depuis 2018 à une période de 5 min contre 1 h auparavant.
Hors de France métropolitaine, de nombreux pays ont développé des réseaux de mésoéchelle
ou mesonets évoqués dans le chapitre 1 en complément des réseaux synoptiques, en particu-
lier depuis le début des années 2000 (Horel et al., 2002). Comme cela est fait en France, un
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Tableau 2.2 – Nombre approximatif de messages de stations de surface différentes déposés
dans la BDMO le 16 septembre 2020 autour de 00:00 UTC. Le nombre de messages correspond
à ceux disponibles sur le domaine FRANGP (53° N – 38° N , 8° O – 12° E). Les messages
sont émis par les stations terrestres de France métropolitaine dont les stations des partenaires
(RADOME), les stations routières (ROUTE), des pluviomètres seuls (PLUVIO), des bouées
(BUOY), certaines stations terrestres de France métropolitaine, de l’étranger, des bateaux et
des bouées (SOLOMM). Certains messages apparaissent dans plusieurs catégories.
Type de message Nombre Période
RADOME1M 1416 1 min
RADOME6M 1509 6 min
RADOMEH 3051 1 h
ROUTE 319 5 min ou 6 min, parfois 1 h
PLUVIO 220 5 min ou 6 min, parfois 1 h
SOLOMM 2227 1 h
BUOY 30 30 min ou 1 h
grand nombre de services météorologiques collectent des données météorologiques de réseaux
professionnels d’organisations tierces telles que des entreprises (par exemple des secteurs de
l’énergie, de l’assainissement, de l’environnement), des agences et administrations publiques,
des collectivités locales ou des laboratoires de recherche (par exemple des données de pression
issues du réseau de sismomètres USArray TA, Jacques et al. (2015)).
Toutefois, en dépit de tous ces efforts, dans la majeure partie du monde, les portions des
réseaux de surface les plus denses sont généralement trop lâches pour observer des phénomènes
à l’échelle méso-γ (2–20 km) et aux échelles plus fines.
2.2 Réseaux non conventionnels d’objets connectés
Comme nous l’avons évoqué, une des limitations à la densification des réseaux conventionnels
est leur coût. Dans le cas d’objets connectés possédés par des particuliers, la quasi totalité de
ces coûts est supportée par le propriétaire de l’objet et l’entreprise propriétaire des données qui
les met à disposition. Lorsque la mise à disposition est gratuite, les seuls coûts supportés par
les services météorologiques sont alors ceux associés au téléchargement des données et à leur
stockage.
L’essor des objets connectés a été rendu possible par la miniaturisation et la baisse des coûts
des composants électroniques, par les progrès des technologies de la communication, des batte-
ries, et de l’informatique (Chapman et Bell, 2018). D’abord, un nombre croissant de foyers est
connecté à Internet depuis la fin des années 1990 à l’aide des réseaux filaires mais aussi désormais
des réseaux de téléphonie mobile (3G, 4G) à un coût de plus en plus faible et à des débits de plus
en plus élevés. Ensuite, les progrès des réseaux sans fil à faible portée (Wi-Fi en particulier) mis
à disposition du grand public via les box Internet, et désormais de réseaux sans fil à plus longue
portée (réseaux étendus à basse consommation, par exemple Sigfox ou LoRaWAN) a permis,
notamment depuis les années 2010, la mise en réseau d’un grand nombre d’objets, qualifiée
d’Internet des objets (IoT pour Internet of things). Un grand nombre d’objets effectuant des
mesures météorologiques automatisées, en particulier des stations météorologiques personnelles
ou agricoles, qui auparavant ne transmettaient pas leurs données, peuvent désormais le faire
simplement et de façon peu onéreuse.
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(a) Station Vantage Pro 2 de Davis Instruments (b) Station Weenat
Figure 2.3 – Exemples de stations météorologiques (a) personnelles ou (b) agricoles connectées.
Source : Météo-France, Direction des Systèmes d’Observation.
Les motivations des particuliers et des professionnels qui achètent des objets connectés dotés
de capteurs météorologiques comme des stations connectées sont multiples. Elles incluent entre
autres la curiosité voire le besoin de connaître le temps qu’il fait pour des activités de loisir
telles que le jardinage ou des activités professionnelles telles que l’agriculture. L’engouement
grandissant pour la domotique, techniques qui visent à améliorer le confort des logements et
maîtriser la consommation d’énergie par un pilotage intelligent à distance de l’ensemble des
objets d’un logement, nécessite les mesures physiques intérieures et extérieures fournies par ce
type d’objets. Par rapport aux services météorologiques existants, des professionnels invoquent
le besoin d’obtenir des données locales précises et fiables : « Auparavant on avait accès à de la
donnée météo spatialisée : Météociel, Météo-France. . . Là, à chaque point où on a un capteur,
on a une donnée météo fiabilisée et ultra-locale. Ça nous permet de connaître précisément
les prévisions météo mais aussi l’historique qu’il a fait sur ce point » (Weenat, 2020). Ici, le
témoignage insiste sur l’envie de prévisions plus locales et plus fiables : les fournisseurs de tels
objets font parfois la promesse d’utiliser les observations de ces objets pour affiner les prévisions
qu’ils fournissent à l’emplacement des objets.
2.2.1 Réseaux existants et intérêt pour ces réseaux
Les réseaux d’objets connectés peuvent être dotés de capteurs mesurant directement des va-
riables météorologiques (par exemple la température) ou de capteurs qui peuvent être indirec-
tement reliés à des variables météorologiques (par exemple la luminosité). Ces objets connectés
comprennent les smartphones et les tablettes, les véhicules connectés, les stations météorolo-
giques personnelles connectées (aussi appelées mini-stations ou stations amateur de façon plus
générale, en anglais PWSs pour personal weather stations ou CWSs pour citizen weather sta-
tions, Fig. 2.3a) et les stations météorologiques agricoles connectées (Fig. 2.3b), mais également
des caméras connectées qui peuvent permettre d’observer l’occurrence et d’estimer l’intensité
de phénomènes météorologiques et leurs impacts (Allamano et al., 2015).
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Les capteurs d’intérêt intégrés aux smartphones et aux tablettes mesurant des variables
météorologiques sont des capteurs de pression (Mass et Madaus, 2014; Madaus et Mass, 2017;
McNicholas et Mass, 2018b; Hintz et al., 2019), de luminosité (De Vos et al., 2020), de tempé-
rature de la batterie (Overeem et al., 2013; Droste et al., 2017), et plus rarement d’humidité
(Mass et Madaus, 2014). Ces objets peuvent également être ponctuellement reliés à des cap-
teurs externes comme un anémomètre (Hintz et al., 2020). D’après les prévisions de sources
industrielles, en 2016, entre 500 millions et 1 milliard de smartphones et de tablettes avaient
la capacité de mesurer la pression et leur position (Mass et Madaus, 2014). Depuis, le nombre
d’objets connectés ne cesse d’augmenter, et en 2018, c’est près de 180 références de smartphones
dont la plupart des nouveaux téléphones des constructeurs Samsung ou Apple qui sont dotés
d’un baromètre (McNicholas et Mass, 2018b). Les baromètres typiques que l’on trouve sur des
smartphones sont des systèmes microélectromécaniques (MEMS) relativement précis tels que
le Bosch BMP280 de précision absolue (prenant en compte la précision relative et le biais du
capteur) ±1,0 hPa et de précision relative ±0,12 hPa ou le ST Microelectronics LPS331 de pré-
cision absolue ±2,6 hPa et de précision relative ±0,2 hPa. Plusieurs applications mobiles se sont
lancées dans la collecte de la pression mesurée par les smartphones comme l’application The
Weather Channel d’IBM, les applications OpenSignal et Meteor de l’entreprise OpenSignal 3
qui collectent également la luminosité et la température de la batterie, et anciennement les
applications PressureNet 4 et uWx 5 qui semblent avoir disparues (introuvables sur les magasins
d’applications Google Play ou App Store).
Les véhicules connectés peuvent embarquer divers capteurs météorologiques parmi lesquels
un thermomètre situé généralement sous un rétroviseur, un baromètre, mais peuvent aussi
transmettre des données desquelles on peut indirectement déduire les conditions météorolo-
giques comme l’activation et la vitesse des essuies-glaces, la luminosité extérieure et l’activa-
tion des phares, la vitesse du véhicule ou l’activation de l’anti-blocage des roues (Anderson
et al., 2012; Mahoney et O’Sullivan, 2013). Plusieurs équipementiers automobiles dont Bosch
et Continental se sont lancés dans la fabrication, l’installation et la collecte des données des
capteurs météorologiques installés dans les véhicules.
Les stations météorologiques personnelles ou agricoles connectées sont les objets connectés
qui se rapprochent le plus des stations conventionnelles de surface. Leur qualité est variable, al-
lant de stations basiques de faible qualité mesurant quelques variables à des stations de qualité
similaire à des stations professionnelles, mesurant plusieurs dizaines de variables (Bell et al.,
2015). Une liste non exhaustive de fournisseurs de stations personnelles ou agricoles est pré-
sentée dans le Tableau 2.3. Parmi eux, Netatmo affirme avoir le plus grand réseau mondial de
stations connectées (Netatmo, 2020a). Lorsque les stations sont obligatoirement connectées, les
fournisseurs peuvent s’octroyer la propriété et stocker l’ensemble des données des stations de
leur marque. Plusieurs fournisseurs proposent une visualisation de ces données en temps réel sur
leur site web ou sur des sites externes (Tableau 2.4) : par exemple Netatmo permettait l’affichage
de ses stations sur la WunderMap de Weather Underground jusqu’en 2018 (Netatmo, 2020b),
et peuvent permettre aux propriétaires des stations de partager leurs données sur diverses pla-
teformes. De cette façon, les données de certaines stations se retrouvent sur de multiples sites
web simultanément. Des fournisseurs comme par exemple Netatmo permettent le télécharge-
ment gratuit de leurs données brutes depuis des interfaces de programmation d’applications
(API pour application programming interface), interfaces permettant de collecter les données à
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Tableau 2.3 – Liste non exhaustive de fournisseurs de stations personnelles ou agricoles connec-
tées. Le pays d’origine des fournisseurs, leur secteur d’activité, l’estimation du nombre de sta-
tions installées et le nombre de pays dans lesquels leurs stations sont installées sont indiqués
au 16 septembre 2020. Le nombre de stations est parfois estimé (en italique) en l’absence de
données précises des fournisseurs ou de moyens de téléchargement. Les abréviations des pays
d’origine des fournisseurs sont les suivantes : AUT pour Autriche, CN : Chine, USA : États-Unis,








AcuRite USA – – Amér. Nord
Aercus instruments N-Z – – Monde
Ambient Weather USA – – Monde
Bresser DE – – Monde
Davis Instruments USA >1500 42 800 Monde
Froggit DE – – Monde
La Crosse Technology USA – – Monde
Netatmo FR >50 000 >300 000 Monde
Oregon Scientific USA – – Monde
RainWise USA – – Monde
Sainlogic CN – – Monde
WeatherFlow USA 23 5000 Monde
Agriculture
Agralis FR – <5000 FR + 7 pays
DEMETER FR 1000 1000 FR
Dfi-Elec FR – – FR
DTN (Ag Weather Station) USA – 26 000 Monde
ISAGRI (MéTéus) FR 2500 >2500 FR + 9 pays
Lemken (iQblue Clara) DE – – FR + 8 pays
Pessl Instruments (iMETOS) AUT – 60 000 Monde
Promété FR 1000 1000 FR
Sencrop (+ Visio-Green) FR >7000 13 000 FR + 13 pays
Weenat FR >3500 4000 FR + 5 pays
Les données d’objets connectés pour lesquelles l’intérêt est particulièrement fort sont celles
directement reliées à des variables météorologiques et disponibles en grand nombre, en particu-
lier les données de pression des smartphones et tablettes (Mass et Madaus, 2014), les données
de température des véhicules connectés et les données de pression, température, humidité, vent
et précipitations des stations personnelles ou agricoles connectées (Bell et al., 2013). L’ensemble
des domaines de la météorologie étudiant des phénomènes de fine échelle sont intéressés par
de telles données, en particulier pour l’étude de la convection profonde (section 1.5) ou des
conditions météorologiques urbaines, puisque les réseaux conventionnels ne sont souvent pas
représentatifs des conditions observées dans une ville entière (Fenner et al., 2019). Dans les
villes, les chercheurs déploient régulièrement des réseaux de stations locales ou mobiles — par
exemple à Toulouse lors de la campagne de mesures CAPITOUL (Masson et al., 2008), à Ma-
dison (Wisconsin, USA ; Schatz et Kucharik (2014)) ou à Baltimore (Maryland, USA ; Scott
et al. (2017)) — ceci afin de mieux cerner la complexité de la température et de l’humidité en
environnement urbain et leur dépendance au bâti, à la densité de végétation, à l’occupation
du sol, à l’exposition solaire ou aux vents locaux entre autres. Les données d’objets connectés
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Tableau 2.4 – Quelques sites Internet de visualisation ou de téléchargement des données de
stations non conventionnelles connectées. Nombre approximatif de stations au 16 septembre
2020 (en italique lorsque ce nombre est estimé).
Sites Internet de visualisation ou téléchargement Territoire couvert Nombre
Citizen Weather Observing Programme NOAAa Monde 15 000
PWSWeather AerisWeatherb Monde >10 000
Tempest Station Mapc Monde 5000
Weather Observations Website (WOW) Met Officed Monde >12 000
Weathermap Netatmoe Monde >300 000
Weatherlink map Davisf Monde 42 800
WunderMap de Weather Underground (IBM)g Monde >250 000
Criiam Sud (ex-Cirame)h Sud-est de la France 142
Fédération Française de Vol Libre – Balises Météoi France 282
Infoclimat réseau StatICj France et pays frontaliers 1653
Météocielk France 210
Météo-Bretagne réseau MBDatal Nord-ouest de la France 76
OpenWindMapm France 253
Romman Alpes françaises 198
a : wxqa.com ; (CWOP, 2020)
b : www.pwsweather.com/map
c : tempestwx.com/map
d : wow.metoffice.gov.uk ; (theWeather Club, 2018)
e : weathermap.netatmo.com
f : www.weatherlink.com/map
g : www.wunderground.com/wundermap ; (Weather Underground, 2020)







sont ainsi considérées comme un complément voire une alternative peu coûteuse à ces stations
locales et d’autant plus attrayantes que les réseaux sont extrêmement denses en ville.
Parmi les variables mesurées, une des plus prometteuses à collecter à partir d’objets connec-
tés semble être la pression : en effet, si le capteur n’est pas en mouvement ou dans un lieu
pressurisé, la pression est relativement insensible à l’environnement de mesure (Madaus et al.,
2014). Elle doit être tout de même associée à une altitude, qui est parfois inconnue mais peut
être estimée par un modèle numérique de terrain si la position horizontale de la station est pré-
cisément connue. De plus, des situations anticycloniques calmes peuvent également permettre
de corriger les biais de mesure à l’aide de stations conventionnelles proches dont la qualité est
connue (Jacques et al., 2017).
Une des variables les plus compliquées à traiter semble être la vitesse du vent (et sa di-
rection associée) du fait de la grande diversité des hauteurs de mesure, des environnements de
mesure, des réglages au nord des girouettes parfois mauvais mais aussi d’un nombre important
de capteurs de mauvaise qualité. Des stratégies sont proposées pour rendre les données utili-
sables : Clark et al. (2018) utilisent les rafales plutôt que le vent moyen pour compenser en
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Figure 2.4 – (a) Position et (b) nombre de stations automatiques du réseau Netatmo agrégées
par zones de 0,2° × 0,2° de latitude et longitude. Les données présentées sont celles collectées
sur la France Métropolitaine et les zones frontalières des pays voisins à l’aide de l’API Netatmo
le 16 septembre 2020.
partie l’effet d’abri dû à des installations cloisonnées. Droste et al. (2020) proposent un proto-
cole de correction des données de vent de stations personnelles afin d’obtenir des distributions
de vent climatologiques correctes en ville sur de longues périodes, mais le contrôle de la qualité
de ces observations de vent en temps réel sur de courtes périodes est un sujet de recherche.
Toutefois, les observations de vent de stations personnelles de grande qualité maintenues par
les propriétaires les plus rigoureux peuvent se révéler intéressantes lors d’événements extrêmes.
Par exemple, l’anémomètre d’une station personnelles connectée Davis Vantage Pro 2 a enre-
gistré à 6,4 m de hauteur une rafale de 320 km h−1 à Saint-Barthélémy (Antilles françaises) le 6
septembre 2017 lors du passage de l’ouragan de Catégorie 5 Irma, vitesse qui est probablement
à ce jour la plus élevée mesurée par une station personnelle (Masters, 2018).
Les objets connectés sont loin d’être les seuls réseaux non conventionnels qui pourraient
être utilisés en météorologie à l’avenir, de nombreux exemples sont fournis par Muller et al.
(2015), Zheng et al. (2018) et De Vos et al. (2020). Parmi les réseaux non conventionnels qui
ne sont pas des objets connectés, on peut citer les faisceaux hertziens commerciaux (CML pour
commercial microwave links) entre des antennes de téléphonie mobile qui permettent d’estimer
les précipitations ou l’humidité de l’atmosphère (Gosset et al., 2016; De Vos et al., 2020), mais
également les observations de température et de vent transmises en mode surveillance renforcée
par les transpondeurs des avions de ligne (Mode-S EHS), complémentaires aux observations
conventionnelles AMDAR (aircraft meteorological data relay) déjà transmises par les avions
(Mirza et al., 2019).
2.2.2 L’exemple du réseau de stations personnelles Netatmo
Netatmo est une entreprise française spécialisée dans les objets connectés, fondée en 2011
et dont le premier produit lancé a été une station météorologique connectée en 2012. Le plu-
viomètre a été lancé en 2014 et l’anémomètre en 2015. La société a été achetée par l’industriel
français Legrand en novembre 2018. La station météorologique connectée de Netatmo (Fig. 2.5)
45
CHAPITRE 2. LES OBJETS CONNECTÉS : UNE OPPORTUNITÉ POUR OBSERVER À FINE
ÉCHELLE LA CONVECTION PROFONDE PRÈS DE LA SURFACE ?
Figure 2.5 – Station météorologique Netatmo complète. De gauche à droite : module intérieur
intégrant un thermomètre, un hygromètre et un baromètre, module extérieur intégrant un
thermomètre et un hygromètre, pluviomètre et anémomètre. Source : Netatmo.
possède par défaut deux modules, un module à placer à l’extérieur et un à l’intérieur, et peut
comporter un total de quatre modules différents lorsque le pluviomètre et l’anémomètre sont
ajoutés (jusqu’à trois modules intérieurs supplémentaires peuvent aussi être ajoutés).
Le module intérieur mesure la température, l’humidité relative, la pression, le bruit et la
concentration en CO2. Seule la mesure de pression de ce module est utilisée par la suite. Le
module extérieur mesure la température et l’humidité relative ; le pluviomètre à augets bas-
culants mesure les précipitations et l’anémomètre sonique mesure la vitesse et la direction du
vent. Le tube cylindrique externe du module extérieur est une pièce d’aluminium de couleur
grise de dimension 45 mm × 45 mm × 105 mm, le socle et le cylindre interne sont en acrylo-
nitrile butadiène styrène (ABS). L’albédo du module extérieur est estimé à 0,50 par Büchau
(2018), alors qu’un abri météo a un albédo de 0,75 à 0,85 suivant son état de vieillissement et
de salissure d’après Perrin de Brichambaut et Leroy (1995). Ainsi le pouvoir réfléchissant du
module extérieur est moindre que celui d’un abri standard. La période entre deux mesures est
d’environ 5 min pour tous les capteurs, mais n’est pas effectuée à des heures régulières et le
nombre de secondes exact de cette période varie en permanence. La plage de mesure est de −40
à 65 ◦C pour le thermomètre extérieur, 0 à 100 % pour l’hygromètre extérieur, 260 à 1260 hPa
pour le baromètre, 0,2 à 150 mm h−1 pour le pluviomètre et 0 à 160 km h−1 pour l’anémomètre
(Netatmo, 2020d). La précision des capteurs indiquée par le constructeur est de ±0,3 ◦C pour la
température (résolution 0,1 ◦C), ±3 % pour l’humidité relative (résolution 1 %), ±1 hPa pour la
pression (résolution 0,1 hPa), 1 mm h−1 pour l’intensité de précipitations (résolution du cumul
de précipitations : 0,1 mm), 1,8 km h−1 pour la vitesse du vent (résolution 1 km h−1) et 5° pour
la direction du vent (résolution 1°). Le capteur à la fois de température et d’humidité est un
capteur Sensirion SHT20 et le capteur de pression est un capteur STMicroelectronics LPS25HB
(Büchau, 2018).
En septembre 2020, le prix indicatif de la station neuve sans modules optionnels sur le site
du fournisseur est 170e, le pluviomètre seul coûte 70e et l’anémomètre seul coûte 100e. Il
faut compter 280e pour une station complète comportant les 2 modules optionnels.
La transmission des données entre les modules se fait par ondes radio. La station doit
être reliée de façon permanente en Wi-Fi à un point d’accès à Internet, généralement une box
Internet domestique, afin de pouvoir transmettre et permettre l’affichage des données. En effet,
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Figure 2.6 – Diverses installations (a,b,c) du module extérieur de la station personnelle connec-
tée Netatmo et (d) de l’ensemble des modules c’est-à-dire le module extérieur ici placé dans
un abri, l’anémomètre et le pluviomètre. Sources : (a) macstories.net, (b) nwclimate.org, (c)
quick-tutoriel.com (d) forums.infoclimat.fr.
il n’existe pas de console de visualisation : la visualisation des données se fait par l’application
mobile pour smartphone ou le site Internet de l’industriel. Lors de la mise en route de la
station, le logiciel exécuté demande l’autorisation à l’utilisateur de partager ses données avec
la communauté : avec son accord les données sont partagées publiquement sur la Netatmo
Weathermap. Dans le cas contraire, les données sont tout de même stockées sur les serveurs de
Netatmo mais ne sont pas partagées publiquement. L’industriel est cependant libre d’échanger
ces données à des partenaires puisqu’il est propriétaire des données d’après les termes du contrat
accepté lors de la mise en route de la station.
Le manuel recommande de placer la station à l’ombre, au sec et loin d’une source de chaleur
et de la fixer directement sur un mur à l’aide d’une vis ou sur un poteau extérieur grâce
au ruban fourni à l’achat (Fig. 2.6). Aucune mention d’un abri météorologique n’est faite.
Ainsi les modes d’installation recommandés par le manuel dominent et seuls les propriétaires
les plus soucieux de l’exactitude des mesures installent le module extérieur dans des abris
météorologiques conventionnels ou adaptés à ce module extérieur (Fig. 2.6d). Parmi tous les
capteurs météorologiques, seul le pluviomètre possède une vis permettant son étalonnage.
Contrairement aux réseaux conventionnels, les métadonnées sont réduites au strict mini-
mum. Elles comprennent :
— l’identifiant de la station ;
— la position horizontale : latitude, longitude, ville, rue ;
— l’altitude (pour environ 83 % des stations françaises en 2017) ;
— le fuseau horaire et l’heure de mesure de chaque paramètre ;
— l’adresse MAC des modules, c’est-à-dire l’identifiant unique associé à chaque module.
Lors de l’installation, l’application Netatmo positionne la station dans l’espace (latitude, lon-
gitude, altitude) à l’aide du GPS intégré au smartphone ; s’il n’en possède pas ou ne fournit
aucune coordonnée, le propriétaire de la station doit les fournir. S’il ne le fait pas, par défaut
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1 {’_id’: ’70:ee:50:17:5c:82’,





7 ’street’: ’Rue des Chanterelles’},
8 ’mark’: 14,
9 ’modules’: [’05:00:00:02:83:a8’, ’06:00:00:03:84:44’, ’02:00:00:17:9c:0e’],
10 ’module_types’: {’05:00:00:02:83:a8’: ’NAModule3’,
11 ’06:00:00:03:84:44’: ’NAModule2’,
12 ’02:00:00:17:9c:0e’: ’NAModule1’}
13 ’measures’: {’02:00:00:17:9c:0e’: {’res’: {’1601629291’: [11.8, 99]},
14 ’type’: [’temperature’, ’humidity’]},
15 ’70:ee:50:17:5c:82’: {’res’: {’1601629604’: [987.5]},
16 ’type’: [’pressure’]},
17 ’05:00:00:02:83:a8’: {’rain_60min’: 0, ’rain_24h’: 1.2120000000000002,
18 ’rain_live’: 0, ’rain_timeutc’: 1601627888},
19 ’06:00:00:03:84:44’: {’wind_strength’: 4, ’wind_angle’: 359,
20 ’gust_strength’: 9, ’gust_angle’: 14,
21 ’wind_timeutc’: 1601629599}}}
Figure 2.7 – Exemple d’un message d’observation d’une station transmis par l’API de Ne-
tatmo.
la position est attribuée d’après l’adresse IP sur le réseau Wi-Fi, ce qui explique pourquoi cer-
taines stations présentent des positions identiques. La position de la station est modifiable à
loisir par l’utilisateur sur le site Internet de l’industriel ou l’application mobile. La disponibilité
de l’altitude a une conséquence sur la mesure de pression. En effet, l’industriel fournit sous le
nom de pression un mélange de pression de la station si aucune altitude n’est communiquée et
de pression réduite au niveau de la mer calculée à partir de l’équation hydrostatique si l’altitude
est fournie. Les données fournies par une station complète sont (Fig. 2.7) : la pression, la tem-
pérature, l’humidité relative, l’intensité des précipitations, le cumul des précipitations horaire
et depuis 00:00 locales, la vitesse et direction du vent moyen et des rafales. La disponibilité des
données d’une station nécessite que soient opérantes les connexions suivantes : la connexion
domestique à Internet (il ne faut pas que le propriétaire éteigne sa box Internet), la connexion
Wi-Fi du module principal avec la box Internet et la connexion radio entre modules. D’autre
part, elle nécessite l’alimentation électrique du module intérieur sur le secteur et l’alimentation
électrique du module extérieur, du pluviomètre et de l’anémomètre par leurs piles. Ainsi, la
disponibilité des données d’une station précise peut être variable.
Des tests en chambre climatique menés par Meier et al. (2017) et Büchau (2018) montrent
que la précision du capteur de température Netatmo vis-à-vis d’un capteur de référence reste
dans l’intervalle de ±0,3 ◦C annoncé par le fournisseur. Cela est confirmé par les tests conduits
par Météo-France (2017b) qui constatent des écarts de température de 0,1 à 0,4 ◦C avec tout de
même un délai de mise à l’équilibre qui peut atteindre jusqu’à 50 min en l’absence de ventilation
du fait de l’intégration de ce capteur dans un module compact. Pour l’humidité relative, la
précision de ±3 % annoncée par le fournisseur est atteinte sauf à très basse humidité.
En extérieur, les tests réalisés par Météo-France vis-à-vis d’instruments de référence et menés
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en plaçant le module dans un abri météorologique indiquent une médiane et un intervalle à 95 %
des écarts de 0,0 ± 0,9 ◦C pour la température et de 3 ± 7 % pour l’humidité relative. Les écarts
relatifs à la référence atteignent 5 % à 8 % pour le cumul de précipitations et −40 ± 40 % pour
la vitesse du vent à 2 m. Ces écarts semblent en particulier liés à des erreurs importantes
qui apparaissent dès qu’il pleut, montrant que la vitesse du vent mesurée est peu exploitable
quantitativement sans un contrôle de qualité robuste.
Dans le cas où le module extérieur n’est pas placé à l’intérieur d’un abri météorologique,
Büchau (2018) indique que l’exposition solaire directe sur le module extérieur provoque une
surestimation des températures élevées, tandis que le rayonnement infrarouge émis la nuit peut
entraîner une sous-estimation des températures basses. Comme les échanges thermiques, en
particulier par rayonnement infrarouge, semblent fortement influer sur la mesure de tempéra-
ture, les mesures des stations urbaines non abritées devraient plutôt être interprétées comme
une combinaison de la température des bâtiments et de la température réelle de l’air d’après
Büchau (2018). Il estime que les écarts avec une station conventionnelle sont principalement
liés aux effets radiatifs, et que ces effets conduisent à une racine carrée de l’erreur quadratique
moyenne de température de 1,8 ◦C par rapport à une station conventionnelle.
2.2.3 Premiers apports de l’utilisation des données de ces réseaux
Les premiers apports de l’utilisation des données d’objets connectés sont observés dans le
domaine de l’analyse et de la prévision des phénomènes convectifs, apports que nous avons
développés dans la section 1.5.
Dans le domaine de la météorologie urbaine, plusieurs études font désormais apparaître le
bénéfice pour l’observation à très fine échelle de la température sous abri dans diverses villes,
permettant d’observer le phénomène d’îlot de chaleur urbain aux Pays-Bas (Wolters et Brand-
sma, 2012; Rahimpour Golroudbary et al., 2018), à Londres (Chapman et al., 2017), à Berlin
(Fenner et al., 2017; Meier et al., 2017; Napoly et al., 2018; Fenner et al., 2019), à Oslo (Venter
et al., 2020) et à Paris (Napoly et al., 2018; Madelin et Dupuis, 2019). Ces données sont géné-
ralement combinées et comparées à des stations météorologiques conventionnelles, mais aussi
à des données satellite de température de surface (Venter et al., 2020). La cartographie des
îlots de chaleur sur les villes en climat changeant est en effet cruciale pour les décideurs pu-
blics. Dans le même temps, ces stations personnelles sont également utilisées pour l’observation
des précipitations à fine échelle en ville (Bedrina et al., 2012; De Vos et al., 2017, 2018, 2019,
2020). De telles observations sont également cruciales pour les études et opérations des ges-
tionnaires des réseaux d’assainissement en particulier, permettant de limiter les débordements
de ces réseaux entraînant des dommages aux personnes et aux biens mais aussi des pollutions
environnementales.
Enfin, dans le domaine du post-traitement des prévisions météorologiques opérationnelles,
le service météorologique Norvégien MET Norway a récemment introduit les observations is-
sues des stations personnelles Netatmo dans sa chaîne de post-traitement des prévisions de
température sous abri en Scandinavie, avec des résultats positifs (Nipen et al., 2020).
Les études démontrant l’intérêt des données d’objets connectés en météorologie insistent sur
l’aspect fondamental du contrôle de la qualité de ces données (Meier et al., 2017).
2.3 Traitement et contrôle qualité des données
Les mesures d’un réseau d’observation de surface sont affectées d’erreurs souvent rassem-
blées sous le terme d’erreurs instrumentales. Puis, les météorologues et leurs algorithmes, en
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déduisant l’état de l’atmosphère d’une zone géographique à partir d’une ou plusieurs mesures
ponctuelles, peuvent propager à une zone étendue une information qui n’est représentative que
d’une zone géographique très réduite parfois limitée à l’environnement proche du capteur, ce
qui est à l’origine d’erreurs de représentativité aussi appelées erreurs micrométéorologiques.
Les erreurs instrumentales et de représentativité constituent ce qui est qualifié d’erreur d’ob-
servation par les modélisateurs. Les erreurs instrumentales comme des dérives de capteurs
peuvent être parfois compliquées à détecter : par exemple, une dérive progressive le 7 juillet
2019 du capteur de température de la station synoptique de Perpignan-Rivesaltes, entraînant
une diminution de température d’environ 5 ◦C par rapport à la température réelle, n’a été dé-
tectée qu’au bout de 5 jours. Ainsi, même sur les stations les mieux surveillées et maintenues,
les erreurs ne peuvent pas être totalement éliminées : le but des producteurs de données est de
les maintenir à un niveau acceptable.
Quelques stratégies généralement mises en œuvre pour contrôler la qualité des données
d’objets connectés vont être détaillées, après avoir présenté quelques algorithmes qui font ce
même travail pour les données conventionnelles.
2.3.1 Données conventionnelles
En France, la majorité des données envoyées par les stations météorologiques françaises des
réseaux de Météo-France et des réseaux partenaires sont collectées au niveau national à Toulouse
par la Direction des Systèmes d’Information (DSI) de Météo-France (seules quelques-unes sont
encore collectées au niveau régional). Les plateformes de collecte ou concentrateurs envoient
l’ensemble des messages contenant les données sur une unique plateforme de pré-traitement
national gérée par la DSI à Toulouse, dont un des rôles est de transmettre ces messages via le
réseau Transmet vers la Base de données météorologiques d’observation (BDMO), sous-partie
de la Base de données météorologiques (BDM).
À l’arrivée des messages dans la BDMO, un algorithme de pré-traitement appelé DIAPASON
décode, contrôle et met en forme les messages contenant les données observées en provenance
de tout le globe. La mise en forme est généralement faite au format BUFR (Binary universal
form for the representation of meteorological data), format binaire créé en 1988 et maintenu par
l’OMM pour remplacer et unifier plusieurs formats de messages météorologiques. Dans le cas de
messages alphanumériques, le pré-traitement, se charge de décoder l’observation, de contrôler
sa qualité et de la recoder au format BUFR. Pour les messages qui sont déjà au format BUFR,
le pré-traitement consiste à décoder le message, l’éclater si nécessaire en messages unitaires,
récupérer au sein de ceux-ci les paramètres nécessaires à l’envoi vers les bases de données, puis
recoder le message au format BUFR, sauf pour les messages à cadence rapide RADOME6M
et RADOME1M qui sont directement transmis à la BDMO sans recodage. Aucun paramètre
des messages RADOME n’est corrigé. Finalement, une observation n’est transmise que si son
indicatif, sa position, sa date et au moins un paramètre physique sont renseignés. Les erreurs
éventuelles de codage du message arrivant sont gérées dans le sens de la collecte d’un maximum
d’informations fiables. Une fois les messages pré-traités, les observations sont stockées dans la
BDMO.
Une fois stockées dans la BDMO, ces données sont copiées vers la Base de données clima-
tologiques (BDCLIM) et sa copie la Base de données climatologiques productibles (BDCP).
La BDMO rassemble ainsi l’ensemble des données brutes, tandis que la BDCLIM est la base
climatologique française expertisée par les services de la Direction de la climatologie et des
services climatiques. Les données des observations climatologiques manuelles, après un contrôle
de leur qualité, entrent seulement dans la BDCLIM.
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Contrôle qualité climatologique
Toute donnée qui entre dans la BDCLIM subit un contrôle qualité basé sur des filtres
automatiques (Théron, 2018). Ce contrôle préliminaire est complété par des mises en cohérence
automatique entre plusieurs paramètres appelés « trigger d’intégrité » (Théron, 2015) et, une
fois les données dans la base, par des contrôles automatiques plus élaborés eux-mêmes validés
manuellement par des climatologues (Théron, 2020). Le filtre automatique en entrée impose
par exemple pour la table des données horaires (table H) les contraintes suivantes :
— la pression de surface doit être comprise entre 600 et 1060 hPa ;
— la pression réduite au niveau de la mer doit être comprise entre 850 et 1060 hPa ;
— la température sous abri doit être comprise entre -40 et 50 ◦C ;
— l’humidité relative doit être comprise entre 0 et 110 % ;
— la direction du vent moyen à 10 m doit être comprise entre 0 et 360° ou égaler 999 ;
— la force du vent moyen à 10 m doit être comprise entre 0 et 70 m s−1.
Les mises en cohérences automatiques consistent, lorsqu’un paramètre parent dont dépendent
d’autre paramètres enfants est manquant, à remplir les tables de ces paramètres enfants à
manquants. Elles consistent également à calculer des variables dérivées de celles mesurées :
la pression réduite au niveau de la mer, la température du point de rosée, le géopotentiel et
la pression partielle de vapeur d’eau dans l’air. Les contrôles automatiques élaborés lancés
quotidiennement signalent les données douteuses à l’aide d’un code de qualité : aucune donnée
n’est modifiée ou transformée par ce contrôle. Ces contrôles automatiques consistent en :
— des contrôles de cohérence inter-paramètres, qui vérifient par exemple que la force du vent
moyen soit inférieure à la force de la rafale maximale instantanée ;
— des contrôles de cohérence inter-tables, c’est-à-dire entre données calculées sur des pé-
riodes temporelles différentes ;
— des contrôles basés sur des seuils climatologiques par région, département ou station ;
— des contrôles temporels des variations d’un paramètre ou de son blocage à une même
valeur, qui vérifient par exemple que la pression réduite au niveau de la mer ne varie pas
de plus de 5 hPa en 1 h ;
— des contrôles spatiaux quotidiens basés sur des comparaisons statistiques aux autres ob-
servations, ou à des spatialisations élaborées par krigeage des observations, mais égale-
ment des contrôles vis-à-vis d’autres types d’observations comme la lame d’eau radar
PANTHERE.
À la suite de ce contrôle automatique, le climatologue peut valider les données identifiées comme
douteuses, les annuler ou les modifier en suivant un protocole établi.
Contrôle qualité dans les modèles météorologiques
Les modèles météorologiques opérationnels utilisent les données des stations convention-
nelles de surface au cours de l’étape d’assimilation de données (Tableau 2.5). La première étape
de ce processus est le contrôle des données. En effet, les modèles étant très sensibles à la condi-
tion initiale, l’utilisation d’observations fausses peut avoir un impact important sur la prévision.
On décrit ici les étapes essentielles du contrôle qualité des données de surface, en particulier
des données des messages synoptiques (SYNOP), qui est effectué conjointement avec les autres
données d’observation en prenant l’exemple du modèle IFS cycle 46r1, modèle global du Centre
européen pour les prévisions météorologiques à moyen terme (ECMWF, 2019a,b).
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Tableau 2.5 – Utilisation des observations des stations de surface dans l’élaboration des ana-
lyses de surface (analyse particulière effectuée à l’altitude des abris météorologiques c’est-à-dire
2 m) ou d’altitude (analyse aux niveaux conventionnels du modèle) des modèles IFS (Haiden
et al., 2018; ECMWF, 2019a,b), ARPEGE et AROME (Météo-France, 2016; Gustafsson et al.,
2018).
Modèle IFS ARPEGE AROME
Analyse surface altitude surface altitude surface altitude
T2m ✓ ✘ ✓ ✘ ✓ ✓
Hu2m ✓
le jour : ✓
la nuit : ✘
✓
le jour : ✓
la nuit : ✘
✓ ✓
U10m, V10m –
sur mer : ✓
sur terre : ✘
–
sur mer : ✓
sur terre : ✘
– ✓
psurface – ✓ – ✓ – ✓
Pour le contrôle qualité, on utilise les notations suivantes : x = (x1, ..., xn) est le vecteur
de l’état réel de l’atmosphère sur la grille du modèle. On souhaite contrôler p observations
yo = (yo1, ..., y
o
p) et on dispose d’une ébauche x
b = (xb1, ..., x
b
n) à une heure donnée. Pour
comparer l’ébauche aux observations, on définit un opérateur d’observation H, opérateur qui
permet de passer de l’ensemble des variables du modèle aux variables observées. Dans le cas de
variables simples, H peut se réduire à une matrice effectuant une opération d’interpolation des
points de grille du modèle vers les observations. Les écarts y0 − Hxb représentent la différence
entre l’image de la réalité donnée par les observations et celle donnée par l’ébauche. On note
ǫb l’erreur d’ébauche, ǫo l’erreur d’observation
ǫb = xb − x (2.1)
ǫo = yo − Hx (2.2)
Les analyses des données de base mesurées par des stations météorologiques de surface sont
construites par deux algorithmes différents. D’une part, les analyses de pression de surface (donc
de pression ramenée au niveau de la mer) et de vent à 10 m sont calculés par l’assimilation
atmosphérique variationnelle 4D-Var (dont la hauteur du premier niveau vertical est 10 m).
D’autre part, les analyses de température et d’humidité relative à 2 m sont calculées par une
interpolation entre l’analyse des variables du sol et le premier niveau vertical de l’analyse
atmosphérique, les analyses des variables du sol étant elles-mêmes basées sur une assimilation
de surface nécessitant pour son calcul une analyse préliminaire de température et d’humidité
relative à 2 m issue d’une interpolation optimale 2D univariée (c’est-à-dire que chaque variable
est analysée séparément).
Concernant l’assimilation dans le modèle atmosphérique, la première étape du contrôle qua-
lité est l’écrémage (screening). La logique de l’algorithme d’écrémage est de traiter les observa-
tions indépendamment les unes des autres et son but est de fabriquer une table d’observations
de qualité correcte adaptées à l’assimilation de données. Elle se compose de contrôles basiques,
de comparaisons à des listes noires (blacklists) et d’un contrôle qualité vis-à-vis de l’ébauche.
Le contrôle basique :
— vérifie que les observations sont complètes : disponibilité des valeurs et de l’altitude de
l’observation ;
— rejette les observations trop basses sous l’orographie du modèle ;
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— vérifie que la pratique qui consiste à ce qu’une station située au-dessus de 750 m d’altitude
transmette une observation de géopotentiel d’une surface isobare standard plutôt qu’une
observation de pression réduite au niveau de la mer est correcte ;
— augmente la variance d’erreur d’observation si la station transmet un géopotentiel pro-
portionnellement à l’écart entre l’altitude de la surface isobare standard pour laquelle un
géopotentiel est transmis et l’altitude réelle de la station.
Puis, les observations sont éliminées si elles proviennent de stations placées sur une liste noire
mise à jour une fois par mois. Cette liste est basée sur le monitoring opérationnel du modèle
par le centre producteur : bien que des algorithmes automatiques interviennent, c’est la partie
manuelle du contrôle qualité des modèles car la décision finale est humaine. Un algorithme
de placement sur liste blanche (whitelisting) indique aux opérateurs toute amélioration de la
qualité des stations présentes sur la liste noire. Enfin, la dernière étape de l’écrémage est une
comparaison à l’ébauche (BgQC pour background quality control). Ce contrôle est basé sur la
comparaison de la variance de l’écart à l’ébauche Var(yo − Hxb) et une estimation de cette
variance (obtenue en sommant la variance d’erreur d’observation σo et la variance d’erreur
d’ébauche σb), les deux termes étant normalisés par σb (Eq. 2.3). Dans les faits, on compare
pour chaque observation yok, k ∈ [1; p] le carré de son écart à l’ébauche (yok − (Hxb)k)2. Chaque
observation est jugée correcte (groupe 0), probablement correcte (groupe 1), probablement
incorrecte (groupe 2) suivant le facteur multiplicatif α pour lequel elle vérifie l’inégalité (2.3) ;












pour u, v, T, Hu : α = 9; 16; 25 (respectivement groupe 0 ; 1 ; 2)
pour psurface : α = 12,25; 25; 36 (resp. groupe 0 ; 1 ; 2)
À la fin du BgQC, les observations du groupe 3 sont rejetées, les observations en double ou
redondantes sont éliminés, et un échantillonnage (thinning) des observations est effectué.
L’écrémage est suivi par un contrôle de qualité variationnel (VarQC) incorporé dans l’al-
gorithme 4D-Var (Anderson et Järvinen, 1999; Tavolato et Isaksen, 2015). Afin de prendre
en compte la nature non gaussienne des erreurs grossières, l’algorithme modifie la fonction de
coût d’observation, réduisant le poids donné à l’observation lorsque celle-ci est trop écartée de
l’analyse provisoire calculée durant une itération de l’algorithme du 4D-Var. Ainsi, la donnée
n’est pas rejetée irrévocablement, mais peut regagner de l’influence durant les itérations ulté-
rieures si elle est corroborée par d’autres observations alentour. Ainsi, VarQC est un algorithme
de vérification mutuelle (buddy check) dans le sens où il réduit le poids des données qui sont
éloignées de l’analyse et rentrent en conflit avec d’autres données alentour.
Concernant l’assimilation de surface, le contrôle qualité appliqué est similaire à l’écrémage
de l’assimilation atmosphérique. Il est appliqué aux observations de surface prises à une heure
précise. Une observation de surface de température ou d’humidité à 2 m est conservée si :
(i) Hu2m ∈ [2; 100] ;
(ii) T2m > Td2m avec Td la température du point de rosée ;
(iii) elle n’est pas redondante avec une autre observation plus proche de l’heure d’analyse ;
(iv) l’altitude de la station ne diffère pas de plus de 300 m de l’orographie du modèle.
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Ensuite, le contrôle qualité vis-à-vis de l’ébauche suit la règle suivante. Une observation est
conservée si l’écart ∆X en valeur absolue entre l’interpolation bilinéaire de l’ébauche au point






Pour T2m, σo = 2 K, σb = 1,5 K ; pour Hu2m, σo = 10 %, σb = 5 %. Soit numériquement,
|∆T2m| ≤ 7,5 K et |∆Hu2m| ≤ 33,5 % Ces filtres conservent environ 40 % des observations
disponibles dans IFS, soit entre 4000 et 6000 observations.
Ces méthodes de contrôle permettent de rejeter les données de mauvaise qualité, voire de
détecter des déficiences plus graves dans le réseau d’observation. Cependant, ces rejets peuvent
s’avérer dangereux lorsque l’ébauche du modèle s’éloigne trop de l’état réel de l’atmosphère.
Dans ce cas, les observations qui pourraient rappeler le modèle vers la réalité sont rejetées ce
qui dégrade rapidement la qualité de l’analyse et de la prévision. On voit ici qu’une partie du
contrôle qualité des observations, dans le modèle IFS, est lié à la méthode d’élaboration de
l’analyse : ces deux étapes doivent être conçues de façon cohérente.
2.3.2 Données d’objets connectés
Afin de tirer un bénéfice des données d’objets connectés, il est crucial de connaître les sources
d’erreurs instrumentales pour pouvoir séparer les contributions pertinentes de celles de faible
qualité, ou du moins corriger ces dernières lorsque cela est possible. Suivant leurs propriétés
statistiques, ces erreurs instrumentales peuvent être divisées en erreurs grossières, aléatoires et
systématiques (Gandin, 1988; Steinacker et al., 2011) ; si on s’intéresse à leurs origines, celles-ci
sont diverses (Bell et al., 2015; Meier et al., 2017) :
1. Des erreurs liées aux équipements et aux instruments qui ont pour origine la
qualité des instruments dont leur étalonnage, la présence ou l’absence d’abri et ses ca-
ractéristiques (matériaux, couleur, taille et ventilation), mais aussi des erreurs logicielles
ou de communication. Le design des objets empêche parfois de respecter les conventions
de l’OMM. En effet, un pluviomètre est conventionnellement positionné à une hauteur
de 0,5 à 1,5 m au-dessus du sol tandis que l’anémomètre est positionné à une hauteur de
10 m, ce qui est impossible à respecter si le pluviomètre et l’anémomètre sont rassemblés
dans un même module.
2. Des erreurs liées à l’environnement de l’objet liées au type de sol, à la proximité de
sources de chaleur comme des murs d’habitation, à la hauteur des bâtiments, à la ventila-
tion du lieu, à l’exposition à l’ensoleillement dont l’ombre portée artificielle des bâtiments
et également à la hauteur à laquelle l’objet effectue ses mesures. L’environnement peut
engendrer d’importantes surestimations de température par exemple. Des arbres ou des
bâtiments trop hauts peuvent avoir un effet d’abri et diminuer les précipitations. Le choix
de l’emplacement de l’objet peut favoriser ensuite des erreurs de représentativité lors de
l’utilisation des mesures.
3. Des erreurs liées à l’absence de maintenance, incluant le ré-étalonnage et le rempla-
cement des pièces lorsque les capteurs s’usent et que les mesures dérivent. Les pluviomètres
peuvent par exemple se boucher et divers animaux dont des insectes peuvent perturber les
capteurs (par exemple une toile d’araignée au milieu d’un anémomètre sonique), induisant
des erreurs s’ils ne sont pas nettoyés régulièrement.
4. Des erreurs liées à l’utilisateur. Cela peut être des métadonnées absentes ou erronées
(position géographique, altitude,...) car mal renseignées par l’utilisateur, mais aussi le
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réglage à la demande possible de certains instruments : par exemple, il est possible d’ap-
pliquer une correction fixe pour tous les paramètres mesurés par les stations Netatmo via
l’application. L’utilisateur est libre de l’emplacement exact de l’objet : le module extérieur
d’une station n’est pas forcément situé en extérieur. L’objet peut aussi être déplacé par
son propriétaire pour des opérations de maintenance ou de nettoyage, opérations pouvant
affecter les mesures (Napoly, 2017). Le mouvement de l’objet connecté peut également
affecter la précision des métadonnées mais également la pression mesurée par le baromètre
par exemple (McNicholas et Mass, 2018b).
Pour limiter les erreurs liées à l’environnement, en particulier des stations connectées dont
l’environnement ne change pas, les fournisseurs donnent parfois des consignes d’installation.
Toutefois, celles-ci sont parfois sommaires et sont inégalement suivies par les utilisateurs. Pour
aider à l’installation, une note technique de Météo-France indique les emplacements limitant
l’influence de l’environnement sur les mesures de 6 paramètres météorologiques (Leches, 2011).
Un pluviomètre doit être installé au sommet d’un support le plus fin possible, à une hauteur
maximale de 1 m au-dessus du sol (toits à éviter), au centre d’une zone où les obstacles ont
une hauteur homogène, et le plus loin possible d’obstacles pouvant l’abriter des précipitations.
Concernant la température et l’humidité, il est indispensable de protéger ces capteurs avec un
abri évitant le réchauffement du capteur par le rayonnement solaire, son refroidissement noc-
turne par rayonnement infrarouge, et son refroidissement par les précipitations et l’évaporation
de l’eau. L’abri doit être placé entre 1,5 et 2 m de hauteur, le plus loin possible des obstacles,
au-dessus d’une surface non bétonnée et sans ombre portée. En cas de jardin cloisonné (peu
aéré), il est conseillé d’installer le capteur au sommet d’un toit, le plus loin possible des chemi-
nées. L’anémomètre et la girouette doivent être placés à une hauteur de 10 m dans un jardin
dégagé de tout obstacle, à une distance d’au moins 10 fois leur hauteur, ou à défaut, au centre
d’un toit plat à une hauteur d’au moins 1 fois la plus grande largeur du bâtiment.
Pour des stations connectées, toutes ces possibilités d’erreurs posent plusieurs questions
scientifiques et techniques (Muller et al., 2015) :
— Quels contrôles doivent être appliqués sur les stations de façon routinière ?
— À quelle résolution spatiale et temporelle les contrôles doivent-ils être menés ?
— Y a-t-il une densité optimale d’observations à partir de laquelle des études statistiques et
des filtrages peuvent extraire un signal du bruit ?
— Comment la qualité des données varie-t-elle en fonction des stations ?
D’abord, la question d’un contrôle manuel ou automatisé se pose. Des contrôles manuels
peuvent être employés sur des cas d’étude ponctuels pour un nombre limité de stations (Clark
et al., 2018). Des listes noires de stations considérées peu fiables peuvent également être établies.
Cependant, du fait de la grande quantité de données à contrôler, de la perpétuelle évolution
des réseaux, mais aussi des délais rapides de mise à disposition des données requis pour leur
utilisation en temps réel, les contrôles qualité nécessitent d’être automatiques (Nipen et al.,
2020). Cette automatisation garantit l’objectivité, la reproductibilité et l’uniformité du contrôle.
Les contrôles automatiques conçus pour les objets connectés s’inspirent de ceux déjà conçus
pour les modèles numériques ou les réseaux conventionnels de mésoéchelle (Fiebrich et al.,
2010) mais aussi des recommandations de l’Organisation Météorologique Mondiale (2017a).
Ces contrôles comportent les étapes suivantes :
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1) Des contrôles et traitements simples liés aux métadonnées ou aux données
— Élimination des stations ayant les mêmes coordonnées géographiques (Meier et al., 2017;
Napoly et al., 2018; Droste et al., 2020), ou à moins d’1 km de stations effectuant des
observations plus régulières et de meilleure qualité (Clark et al., 2018).
— Élimination des stations ou des observations d’une période présentant trop de données
manquantes (Båserud et al., 2020). Par exemple, la disponibilité sur une ou des périodes
sélectionnées telles qu’une journée ou un mois doit dépasser 80 % (Meier et al., 2017;
Napoly et al., 2018; Cornes et al., 2019).
— Élimination des stations ayant une résolution de mesure trop faible (par exemple 0,5 hPa
en pmer pour Clark et al. (2018)).
— Élimination des données hors d’une fourchette climatologique : par exemple hors de seuils
saisonniers ou mensuels pour Båserud et al. (2020), pression hors de l’intervalle [800–
1100 hPa] pour Madaus et al. (2014) ou [890–1100 hPa] pour Madaus et Mass (2017) et
McNicholas et Mass (2018b) ; ou hors de la fourchette des mesures possibles spécifiées par
le fournisseur (Båserud et al., 2020).
— Sélection des données les plus proches d’une heure régulière (Madaus et Mass, 2017) ou
interpolation des données à des heures régulières (par exemple par une spline cubique,
Cornes et al. (2019)).
— Contrôle de cohérence entre différentes variables mesurées (Båserud et al., 2020).
— Pour la pression, élimination des stations dont l’altitude diffère trop de l’orographie d’un
modèle (par exemple >200 m pour Madaus et al. (2014), seuil réglable pour Båserud et al.
(2020)) et transformation de la pression de surface en pression ramenée au niveau de la
mer (Madaus et Mass, 2017).
— Pour le vent, élimination des stations dont la climatologie ne montre aucune préférence
pour une direction de vent, ou une préférence trop importante à une seule direction. Pour
Clark et al. (2018), les données de force et direction sont éliminées lorsque la vitesse est
<1 m s−1.
2) Une correction ou un débiaisage des données vis-à-vis d’une référence
— Avec des algorithmes simples. La correction est effectuée à l’aide de stations convention-
nelles proches (Clark et al., 2018) ou d’une analyse opérationnelle de modèle (Madaus
et al., 2014). Madaus et al. (2014) débiaisent les séries de données de pression de stations
connectées à l’aide d’analyses. Clark et al. (2018) corrigent les données de pmer de façon
à ce que la moyenne des séries temporelles et l’amplitude maximale des variations soient
les mêmes que pour des stations conventionnelles et multiplient les mesures de rafales de
la station personnelle par un facteur correctif défini comme le quotient des moyennes des
rafales de la station conventionnelle la plus proche et des rafales de la station personnelle
durant une période de 48 h. Pour la température, le biais éventuel de la station person-
nelle est corrigé en retranchant la différence moyenne de température sur une plage de 6 h
avec la station conventionnelle la plus proche, températures réduites à la même altitude
en supposant un gradient vertical de température égal au gradient adiabatique sec.
— Avec des algorithmes statistiques. Dans le but de corriger les biais de température liés à
l’ensoleillement direct sur des stations personnelles, Cornes et al. (2019) développent un
modèle additif généralisé dont les prédicteurs sont des analyses construites par spatialisa-
tion de données conventionnelles de température et de données satellite de rayonnement.
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— Avec des algorithmes d’apprentissage automatique. McNicholas et Mass (2018b) débiaisent
des données de pression de smartphone par un algorithme de type forêt aléatoire entraîné
sur des analyses construites par spatialisation de stations conventionnelles.
3) Des contrôles spatio-temporels vis-à-vis d’une ébauche ou d’une analyse
Madaus et al. (2014) comparent des observations de pression de stations connectées à des
analyses. Lorsque la moyenne des différences entre les observations d’une station et les données
analysées en ce point dépasse 5 hPa, ou l’écart-type de ces différences dépasse 2 hPa, la station
est éliminée. Båserud et al. (2020) proposent dans leur algorithme une comparaison à tout type
de champ disponible en point de grille tel qu’un produit radar, une prévision ou même un
ensemble de prévisions d’un modèle numérique.
4) Des contrôles spatio-temporels par vérification mutuelle (buddy check) c’est-à-
dire une comparaison avec d’autres observations proches
La vérification mutuelle peut être effectuée à l’aide de stations conventionnelles (Madaus
et Mass, 2017; Clark et al., 2018; Madelin et Dupuis, 2019), à l’aide d’objets connectés seuls
(Napoly et al., 2018; McNicholas et Mass, 2018b) ou à l’aide des deux (Meier et al., 2017;
Båserud et al., 2020; Nipen et al., 2020). La vérification mutuelle est souvent basée sur des
comparaisons statistiques (moyenne, écart-type), et peut comporter plusieurs itérations dans
lesquelles les stations douteuses sont progressivement enlevées. Pour Nipen et al. (2020), les
contrôles spatiaux sont plus adaptés que les contrôles temporels afin de quantifier la qualité
d’une station. La vérification mutuelle utilise souvent un voisinage spatial, voisinage qui diffère
suivant l’auteur et l’application : pour Nipen et al. (2020), ce sont les stations dans un rayon
de 3 km et ayant une différence d’altitude inférieure à 30 m ; pour Meier et al. (2017), c’est une
zone comprenant l’ensemble d’une ville d’une taille de 3000 km2 ; pour Madaus et Mass (2017)
ce sont les 8 stations les plus proches. Le voisinage proposé par Båserud et al. (2020) est un
carré dont la distance au centre est réglable par l’utilisateur de l’algorithme.
Pour le contrôle des températures, une série d’observations peut être éliminée lorsque l’écart
à la moyenne des températures minimales ou maximales journalières des stations convention-
nelles du voisinage dépasse ±5 écarts-types plus de 90 % du temps d’une période de plusieurs
dizaines de mois (Madelin et Dupuis, 2019). Une observation individuelle peut être éliminée
lorsque l’écart à la moyenne des observations des stations choisies dans le voisinage dépasse
±2 écarts-types (Nipen et al., 2020), ±3 écarts-types (Meier et al., 2017) ou un seuil réglable
conseillé à ±5 écarts-types (Båserud et al., 2020). Les stations peuvent être également contrô-
lées par des filtres de cohérence spatio-temporelle élaborés tel le SCT de Lussana et al. (2010).
Celui-ci est basé sur une comparaison des valeurs observées à la station avec celles estimées par
validation croisée. Des écarts trop importants entraînent l’élimination de la station, les seuils
d’élimination étant adaptatifs en fonction de la densité de stations (Nipen et al., 2020).
Pour la pression, une observation peut être éliminée lorsque l’écart à la moyenne des stations
du voisinage dépasse ±2 écarts-types (Madaus et Mass, 2017), une série d’observations peut
être éliminée lorsque l’écart à la moyenne de l’ensemble des stations dépasse ±4 écarts-types
(McNicholas et Mass, 2018b), ou lorsque l’écart à la moyenne de l’estimation obtenue par une
spatialisation des observations par une fonction interpolante telle des splines plaques minces
dépasse ±4 écarts-types (McNicholas et Mass, 2018b).
Certains filtres peuvent se concentrer sur la détection d’une erreur typique, pour la tempé-
rature cela peut être la détection des stations :
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— Situées à l’intérieur en comparant leur moyenne et écart-type des températures minimales
journalières par rapport à celles des stations conventionnelles (Meier et al., 2017), ou en
calculant la corrélation de la série de données d’une station avec la médiane des séries de
données de l’ensemble des stations personnelles : si cette corrélation ne dépasse pas 0,9,
la station est filtrée (Napoly et al., 2018).
— Soumises à des surchauffes liées à l’exposition directe du soleil ou à l’environnement par
exemple. Ceci en corrélant les écarts observés avec des stations conventionnelles au rayon-
nement solaire (Meier et al., 2017). Napoly et al. (2018) transforment mathématiquement
les températures horaires des stations personnelles en une distribution sensée suivre une
loi normale. Les données des queues de distribution sont éliminées, de façon plus stricte
pour les valeurs hautes de la distribution correspondant aux surchauffes, et si plus de
25 % des données d’une station sont éliminées, la station entière est éliminée.
La vérification mutuelle peut être utilisée pour contrôler un événement binaire comme l’oc-
currence de pluie. Si la vaste majorité des stations du voisinage, par exemple plus de 90 %
contredisent l’observation de la station étudiée, l’observation est éliminée (Båserud et al., 2020).
5) Un post-traitement
— Élimination des stations isolées pour lesquelles on ne possède pas assez d’informations
indépendantes permettant de les valider à la fin du contrôle qualité, par exemple des
stations qui ont moins de 5 stations voisines à la fois dans un rayon de 15 km et dont
l’altitude diffère de moins de 200 m (Nipen et al., 2020).
— Interpolation des données manquantes : Napoly et al. (2018) interpolent linéairement
chaque donnée manquante de température qui se situe entre 2 données valides, dont les
données manquantes éliminées par le filtrage.
Un algorithme de contrôle qualité spatial des observations de température et de précipitations
issues de stations personnelles connectées, appelé Titan, est disponible en ligne sur Github
depuis août 2019 dans sa version n°2.0.0 (Båserud et al., 2020). Comportant une douzaine
d’étapes, la méthode de contrôle qualité de la température est utilisée de façon opérationnelle
par le service météorologique norvégien qui l’a conçu (Nipen et al., 2020). Des développements
de l’algorithme sont en cours pour contrôler la qualité des précipitations et il est envisagé
d’étendre l’algorithme aux autres paramètres de surface comme l’humidité relative, la hauteur
de neige et la pression de surface, mais également de lui permettre de prendre en compte de la
dimension temporelle des séries de données.
Une fois contrôlées par les algorithmes proposés, il est possible que les données de stations
personnelles continuent à montrer des écarts avec les données conventionnelles : Meier et al.
(2017) montrent qu’en journée, l’écart interquartile est plus important pour les températures
des stations personnelles (T2m,crowd) que les températures des stations conventionnelles (T2m,ref)
tandis que cet écart est comparable la nuit. L’écart interquartile de T2m,crowd est plus grand
la nuit que le jour (jusqu’à 1,8 K en juillet et 1,1 K en décembre). Lorsqu’elles ne sont pas
débiaisées vis-à-vis de stations conventionnelles, Napoly (2017) montre que les données horaires
de T2m,crowd présentent un biais vis-à-vis des données de T2m,ref atteignant 0,75 K à Berlin et
0,55 K à Toulouse. Pour les températures minimales journalières, le biais observé est de 0,98 K
à Berlin et 1,29 K à Toulouse ; tandis que pour les températures maximales journalières, le biais
observé est de 0,85 K à Berlin et de −0,34 K à Toulouse comparé aux données conventionnelles
de référence.
Après le contrôle qualité, le nombre moyen de données conservées pour la température est
très variable en fonction de l’algorithme de contrôle choisi : celui de Madelin et Dupuis (2019)
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conserve 25 % des données en région Parisienne, Meier et al. (2017) conservent 47 % des données
autour de Berlin, Nipen et al. (2020) conservent 79 % des données en Norvège. Le nombre de
données conservées n’informe en rien de la qualité finale des données et dépend de l’application
finale souhaitée.
Le bénéfice que l’on peut tirer des données est directement lié au contrôle de leur qualité.
2.4 Méthodes d’élaboration d’une analyse près de la sur-
face
Une fois la qualité des données d’objets connectés contrôlée, le grand nombre de données
à disposition et la volonté de comparer ces données à des champs disponibles en point de
grille des modèles numériques incite à les utiliser, non pas de façon ponctuelle mais de façon
collective. Afin d’observer l’apport collectif de ces données près de la surface sur des situations
réelles, l’idée va être de construire une analyse, c’est-à-dire une image aussi proche que possible
de l’état réel de l’atmosphère à partir de celles-ci. Lorsqu’on se contente de fabriquer des
analyses à des instants précis sans prendre en compte la dimension temporelle de l’évolution de
l’atmosphère, on parle de spatialisation de données ou d’interpolation spatiale. Lorsqu’on
prend en compte l’évolution de l’atmosphère dans le temps à l’aide d’un modèle, et que le but est
d’améliorer notre connaissance de l’état passé, présent ou futur de l’atmosphère dans le modèle
au cours du temps c’est-à-dire d’améliorer les analyses et les prévisions du modèle, la même
opération est appelée assimilation de données. Spatialisation et assimilation de données sont
souvent basées sur des méthodes statistiques, et l’une des méthodes les plus simples offrant une
solution au problème d’assimilation de données est l’interpolation statistique aux moindres
carrés ordinaires ou BLUE.
Une grande diversité de méthodes d’analyse sont opérationnelles dans des services météoro-
logiques ou des centres de recherche, en particulier pour les variables mesurées par les stations
de surface (Lussana et al., 2019). Tyndall et Horel (2013) listent par exemple 8 méthodes
opérationnelles d’analyse allant d’interpolations simples à des méthodes variationnelles à des
résolutions horizontales de 1 à 12 km. Parmi la multitude de méthodes existantes, on peut citer
par exemple les analyses VERA (Steinacker et al., 2006), INCA (Haiden et al., 2011), Rapid
Refresh (Benjamin et al., 2016) ou MICA (Casellas et al., 2020). À Météo-France, diverses
analyses des paramètres près de la surface existent : les analyses ARPEGE (Courtier et al.,
1991) disponibles à un pas de temps de 6 h, les analyses AROME (Seity et al., 2011; Brousseau
et al., 2016), AROME-PI (AROME prévision immédiate, Auger et al. (2015)) et SAFRAN
(Quintana-Seguí et al., 2008) disponibles à un pas de temps d’1 h mais également les analyses
spatialisées APROFUS élaborées par la Direction des Systèmes d’Observation de Météo-France
disponibles à un pas de temps de 15 min depuis novembre 2019 (anciennement 1 h).
Les analyses peuvent être indépendantes ou fabriquées à partir d’autres systèmes d’analyses
et de prévisions : par exemple, les analyses APROFUS utilisent les analyses AROME-PI, les
dernières prévisions AROME disponibles ou l’analyse APROFUS du quart d’heure précédent
suivant le paramètre et l’heure d’analyse. Avant novembre 2019, les analyses APROFUS étaient
basées seulement sur les dernières prévisions AROME disponibles c’est-à-dire les échéances 3 à
8 h. Elles sont produites à résolution 0,01° (≈ 1,1 km N–S et 0,8 km E–W à 45° N) et disponibles
entre T+7 min et T+12 min, T étant l’heure de validité de l’analyse.
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2.4.1 Méthodes de spatialisation de données
Quelques méthodes de spatialisation de données dont certaines sont utilisées à Météo-France
pour les variables atmosphériques observées près de la surface sont présentées. Les méthodes de
spatialisation peuvent permettre de fabriquer une analyse à partir d’observations seules, ou à la
fois d’observations et d’une ébauche issue par exemple d’une prévision. En effet, les analyses des
modèles opérationnels sont parfois disponibles longtemps après leur heure de validité. Ainsi, des
méthodes ont été conçues en post-traitement des cycles des modèles numériques opérationnels
dans le but de fournir une analyse quasiment en temps réel d’une variable météorologique
en combinant un ou plusieurs champs physiques fournis par une prévision déterministe ou
d’ensemble et des observations récentes. Le but est de fournir un produit à la plus haute
résolution possible, au moins aussi exact qu’une spatialisation directe des observations dans des
zones où les observations sont denses, et au moins aussi exact que la prévision numérique dans les
régions où les observations sont peu denses. Toutefois, contrairement aux analyses des modèles
numériques, un des problèmes auquel les méthodes de spatialisation peuvent être confrontées est
un manque de cohérence physique entre différents champs lorsqu’ils sont analysés séparément,
en particulier lorsque le nombre d’observations disponibles diffère suivant le paramètre analysé.
Méthodes de régression
Les méthodes de régression explorent une relation fonctionnelle entre une variable expliquée
(par exemple la température) et des variables explicatives (par exemple les coordonnées géo-
graphiques, l’altitude, la pente). On présente ici le modèle le plus simple de régression linéaire.
Afin d’estimer ẑ(x0), valeur inconnue d’une variable z en un point x0, connaissant n valeurs
connues des variables z et y aux points xi, notées z(xi) et y(xi), i ∈ [1; n], le modèle consiste à
écrire :
z(xi) = a + by(xi) + ǫ(xi) (2.5)
On fait l’hypothèse que les résidus ǫ sont des variables aléatoires indépendantes, centrées (E(ǫ) =
0), de même variance (Var(ǫ) = σ2) et qui suivent une loi normale. Les coefficients a et b peuvent
être obtenus par la méthode d’estimation par moindres carrés, et la valeur estimée au point x0
est alors :
ẑ(x0) = a + by(x0) (2.6)
Méthodes barycentriques
Afin d’estimer ẑ(x0), valeur inconnue d’une variable en un point x0, les méthodes barycen-
triques se basent sur une moyenne pondérée des n valeurs connues de cette variable aux points
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Parmi les multiples expressions possibles pour les poids λi lorsqu’ils sont fonction de la distance
di entre xi et x0, on compte les pondérations suivantes :












Pondération de Barnes (1964) λi = exp (−adpi ) (2.10)
(2.11)
Le choix des constantes p et a influe sur le résultat de la spatialisation et peut être op-
timisé. Suivant le choix de la pondération, la méthode peut être une interpolation exacte. À
Météo-France, la méthode de pondération inverse à la distance est utilisée pour la spatialisation
des résidus de l’analyse de pmer d’APROFUS ou pour la spatialisation à maille kilométrique
des observations de température dans l’outil de production sur les tronçons d’informations
météoroutières agrégées (OPTIMA) avec p = 2 d’après Mestre (2016).
Krigeage
Considérons une variable z définie sur un domaine physique de points de grille x. Afin
d’estimer ẑ(x0), valeur inconnue de la variable z en un point x0 connaissant n valeurs connues
de cette variable aux points xi, notées z(xi), i ∈ [1; n], on considère z comme une réalisation
de la fonction aléatoire Z qui s’écrit pour tout point x du domaine physique :
Z(x) = µ(x) + δ(x) (2.12)
µ est une fonction déterministe et δ une fonction aléatoire. Suivant la forme de µ choisie,
on effectue divers types de krigeage (Baillargeon, 2005) :
— krigeage simple : µ(x) = m, une constante connue ;
— krigeage ordinaire : µ(x) = m, une constante inconnue ;
— krigeage universel : µ(x) =
∑p
j=0 βjfj(x), où les fj sont des fonctions de la position x
et βj des constantes à estimer, p un entier quelconque ;
— krigeage avec dérive externe : µ(x) =
∑p
j=0 βjfj(w) où ici les fj sont des fonctions de
variables auxiliaires w. Ce dernier est similaire au krigeage universel.
L’analyse variographique va permettre de déterminer la structure de δ. On peut se placer
pour cela dans deux cadres d’hypothèses :
— l’hypothèse de stationnarité du second ordre de δ :
E(δ(x)) = 0 (2.13)
Cov(δ(x), δ(x + h)) = 0 (2.14)
avec h une translation entre deux points du domaine physique.
— l’hypothèse de stationnarité intrinsèque de δ :
E(δ(x + h) − δ(x)) = 0 (2.15)
Var(δ(x + h) − δ(x)) = 2γ(h) (2.16)
γ(h) est appelé semi-variogramme. On fait l’hypothèse (d’isotropie) que γ(h) = γ(r) avec
r = |h| et donc r est la distance entre deux points xi et xj du domaine physique. La
stationnarité du second ordre entraîne la stationnarité intrinsèque.
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Estimons alors le semi-variogramme à l’aide des données disponibles, dans le cadre de la




Var(δ(x + h) − δ(x)) = 1
2
E[(δ(x + h) − δ(x))2] (2.17)




E[(Z(x + h) − Z(x))2] − 1
2
(µ(x + h) − µ(x))2 (2.18)
Dans le cas des krigeages simple et ordinaire, µ est une fonction constante et le deuxième
terme de (2.18) s’annule. Dans ce cas le semi-variogramme est évaluable à partir des observations
de la variable z(xi) à l’aide de l’équation (2.19). Dans le cas des krigeages universel et avec dérive
externe, µ n’est pas une fonction constante, et le semi-variogramme doit être estimé avec (2.20)













(e(xi) − e(xj))2 (2.20)
N(r) = {i, j tels que |xi − xj| = r} et |N(r)| est le nombre de paires distinctes de l’ensemble
N(r). Afin de rendre plus robuste l’estimateur, le calcul peut se faire en discrétisant r en K
classes de distances avec une tolérance spatiale. Enfin, on peut considérer des observations à
plusieurs pas de temps k ∈ [1; t], zk(xi) étant l’observation de la variable au pas de temps k
et t le nombre de pas de temps, et le semi-variogramme est estimé avec (2.21) ou (2.22). Cet















(ek(xi) − ek(xj))2 (2.22)
En pratique, on trace le semi-variogramme y = γ̂(x) puis on choisit un modèle (une fonction)
qui correspond à l’évolution de γ̂. Une fois le modèle choisi, on ajuste ses paramètres au semi-
variogramme expérimental, souvent par une méthode de minimisation.
Calculons désormais ẑ(x0) sous les 4 contraintes suivantes :
(i) linéarité :





(ii) autorisation : E[Ẑ(x0) − Z(x0)] et Var[Ẑ(x0) − Z(x0)] existent.
(iii) universalité ou non-biais : E[Ẑ(x0) − Z(x0)] = 0
(iv) optimalité : Var[Ẑ(x0) − Z(x0)] = 0
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Les inconnues du problème à déterminer sont les poids λi et a. Pour le choix d’un krigeage
ordinaire où l’on fait l’hypothèse de la stationnarité intrinsèque de δ, alors les 4 contraintes
mènent à a = 0 et aux équations suivantes :








λi = 1 (2.25)
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⇔ Kλ = b (2.27)
⇒ λ = K−1b (2.28)
Le krigeage est une méthode d’interpolation exacte. Cette méthode est parfois précédée
d’une méthode de régression. Cependant, la combinaison d’une régression suivie d’un krigeage
est mathématiquement équivalente à une méthode de krigeage avec dérive externe d’après Hengl
et al. (2003). À Météo-France, on utilise entre autres les méthodes suivantes (Mestre, 2016) :
— régression-krigeage pour le calcul des normales climatiques Aurelhy (Analyse utilisant le
relief pour l’hydrométéorologie) au pas de temps décadaire, mensuel et annuel à résolu-
tion kilométrique (Canellas et al., 2014). Sont calculées la hauteur de précipitations, les
températures maximales et minimales, le nombre de jours de pluie et de gel sous abri ;
— krigeage ordinaire des résidus des analyses APROFUS de T2m et Hu2m, u10m, v10m (les ré-
sidus étant l’écart entre les observations et la dérive externe, qui est une analyse AROME-
PI, une analyse précédente APROFUS ou une prévision AROME suivant l’heure d’ana-
lyse) ;
— krigeage avec dérive externe pour l’analyse des précipitations ANTILOPE, le semi-variogramme
est calculé automatiquement par la méthode de Velasco-Forero et al. (2009) ;
— krigeages ordinaire et avec dérive externe pour l’analyse nuageuse CAPRICORNE (Ca-
ractéristiques principales de la couverture nuageuse) de la Direction des Systèmes d’Ob-
servation ;
— krigeage avec dérive externe pour les analyses de la température et l’humidité relative
maximale et minimale de l’équipe d’agrométéorologie de la Direction des Services Météo-
rologiques.
Les modèles utilisés pour le semi-variogramme ne sont pas forcément décrits pour tous
les algorithmes. Le choix de ce modèle est au cœur de la méthode : Courault et al. (1998)
choisissent divers modèles exponentiels pour spatialiser la température journalière de l’air en
fonction du type de temps. D’autre part, les dérives externes choisies pour spatialiser un même
paramètre sont variables d’un algorithme à l’autre. Par exemple, l’algorithme Aurelhy utilise 16
prédicteurs dans la régression alors que pour l’algorithme de Laala et Alatou (2017), seulement 5
prédicteurs (latitude, altitude, distance aux forêts, courbure du relief et orientation des versants)
sont utilisés.
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Il faut garder à l’esprit que la complexité du krigeage n’est pas nécessairement garante d’une
meilleure performance (en terme de diminution significative de l’erreur quadratique moyenne
du champ spatialisé construit vis-à-vis d’observations indépendantes par exemple) par rapport
à des méthodes de spatialisation plus simples (Baillargeon, 2005).
2.4.2 Méthodes d’assimilation de données
L’étape d’analyse des méthodes d’assimilation de données est rapidement présentée. Plus
de détails peuvent être trouvés dans Bouttier (2004), Ménétrier (2014) ou Bocquet (2020).
Estimateur des moindres carrés optimal (BLUE)
En reprenant les notations de la section 2.3.1, à un instant t, x = (x1, ..., xn) est l’état réel
de l’atmosphère sur la grille du modèle, yo = (yo1, ..., y
o
p) est le vecteur des p observations dont
on dispose, xb = (xb1, ..., x
b
n) est l’ébauche, x
a = (xa1, ..., x
a
n) est l’analyse que l’on va calculer et
H est l’opérateur d’observation. ǫb est l’erreur d’ébauche, ǫo est l’erreur d’observation et ǫa est
l’erreur d’analyse, erreurs définies par :
ǫb = xb − x (2.29)
ǫo = yo − Hx (2.30)
ǫa = xa − x (2.31)
Les matrices de covariance d’erreur d’ébauche, d’observation et d’analyse sont par définition :
B = E[(ǫb − E[ǫb])(ǫb − E[ǫb])T] (2.32)
R = E[(ǫo − E[ǫo])(ǫo − E[ǫo])T] (2.33)
A = E[(ǫa − E[ǫa])(ǫa − E[ǫa])T] (2.34)
On fait l’hypothèse que les erreurs d’ébauche et d’observation sont sans biais : E[ǫb] = 0
et E[ǫo] = 0 soit B = E[ǫbǫbT] et R = E[ǫoǫoT], que les erreurs de nature différente sont
décorrélées (E[ǫbǫoT] = 0) et on fait l’hypothèse de la linéarité de H.
On cherche alors à calculer l’analyse xa comme combinaison linéaire des observations et
de l’ébauche, telle que l’erreur d’analyse soit sans biais (E[ǫa] = 0) et on souhaite optimiser
l’analyse dans le sens où la norme euclidienne de ǫa au carré, égale à la trace de A = E[ǫaǫaT]
soit minimum, de façon à ce qu’elle soit la plus proche estimation de x au sens des moindre
carrés. Une démonstration montre que l’estimateur des moindres carrés optimal ou BLUE (Best
linear unbiased estimator) est :
xa = xb + K(y0 − Hxb) (2.35)
K = BHT(HBHT + R)−1 (2.36)
Interpolation optimale
L’interpolation optimale consiste à calculer explicitement la formule de l’analyse du BLUE.
K, appelé gain optimal ou opérateur de pondération doit décrire l’impact de chaque observation
sur chaque point de grille du modèle. Cependant, d’après Malardel (2009), le nombre de degrés
de liberté est si grand qu’on doit sélectionner un petit nombre d’observations autour de chaque
point de l’ébauche mais aussi n’utiliser que des opérateurs d’observation H qui se limitent à
effectuer des interpolations pour que la méthode soit applicable en pratique. Cette prise en
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compte partielle des observations peut alors induire des incohérences spatiales dans l’analyse.
La dimension temporelle requise par l’assimilation de données est introduite en réalisant des
cycles successifs d’interpolation optimale au cours du temps.
L’interpolation optimale est utilisée dans divers systèmes de prévision numérique du temps,
notamment dans la version du modèle IFS cycle 46r1 (ECMWF, 2019b), mais aussi ARPEGE
ou AROME afin d’élaborer les analyses « intermédiaires » de T2m et Hu2m utilisées pour le
calcul de l’analyse de surface. Ces analyses sont utilisées pour le calcul des variables du sol
dans l’analyse de surface (par exemple dans IFS : la température du sol, l’humidité du sol, la
température de la neige, la hauteur de neige) mais ne sont pas utilisées pour le calcul des champs
finaux de T2m et Hu2m fournis par le modèle. Ces derniers sont issus d’une interpolation entre
l’analyse de surface et le premier niveau de l’analyse atmosphérique (Tableau 2.6). Détaillons
tout de même ici le calcul de ces analyses intermédiaires.
Dans le modèle IFS, dans une première étape, l’ébauche est interpolée horizontalement via
une interpolation bilinéaire aux points d’observation p, ce qui permet de calculer les incréments
vis-à-vis de l’ébauche (first-guess increments) en chaque point d’observation. Ensuite, les in-
créments d’analyse (xa − xb) en chaque point de grille du modèle sont exprimés comme une
combinaison linéaire de ces incréments vis-à-vis de l’ébauche. Pour une question de coût de
calcul, seules les q = 50 ≤ p observations les plus proches de chaque point de grille du mo-
dèle, situées dans un rayon maximal de 1000 km, sont utilisées. Les points de grille sur terre
(respectivement sur mer) utilisent seulement les observations sur terre (resp. sur mer),
Les matrices B (dimension n × n) et R (dimension q × q) s’écrivent :
B =(bij)1≤i,j≤n (2.37)


















R =σ2o × Iqq (2.39)
Iqq est la matrice identité de dimension q × q, rij et zij sont les distances horizontales et
verticales entre les points de grille i et j, α(rij) et β(zij) sont les fonctions de structure horizon-
tales et verticales. Le paramètre de distance horizontale d vaut 300 km, ce qui correspond à une
décroissance d’un facteur e au bout d’une distance de 420 km (e-folding distance). Le paramètre
de distance verticale est h = 800 m. Les écarts-type d’erreur d’ébauche σb et d’observation σo
sont fixés à 1,5 K et 2 K pour la température ; 5 % et 10 % pour l’humidité relative.
Dans ARPEGE et AROME, ces analyses intermédiaires sont construites par une méthode
d’interpolation optimale appelée CANARI (Code d’analyse nécessaire à ARPEGE pour ses
rejets et son initialisation, Giard et Bazile (2000); Taillefer (2002) dont les fonctions de structure
pour les corrélations spatiales ont été adaptées suivant la méthode présentée par Soci et al.
(2016). Ces analyses sont calculées toutes les 6 h par ARPEGE, et depuis 2015, toutes les
heures par AROME. Pour les analyses AROME, CANARI est exécuté seulement toutes les
3 h en utilisant comme ébauche à l’heure T la prévision 1 h du réseau T − 1 h d’AROME
(réseau du cycle d’assimilation). Pour les analyses des heures intermédiaires, CANARI n’est
pas exécuté et l’analyse des paramètres de surface est égale à la prévision 1 h du réseau T − 1 h
d’AROME : l’analyse est exactement égale à l’ébauche (Brousseau et al., 2016). L’analyse
SAFRAN (Quintana-Seguí et al., 2008) est également basée sur un algorithme d’interpolation
optimale.
L’interpolation optimale peut être utilisée hors du cadre de l’assimilation de données en
tant que méthode de spatialisation d’observations seulement, par exemple en fabricant une
pseudo-ébauche à l’aide d’observations (Lussana et al., 2018).
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Tableau 2.6 – Méthodes d’analyse des variables mesurées par des stations de surface dans
les modèles IFS, ARPEGE et AROME en 2020 (ECMWF, 2019a,b; Météo-France, 2020b). Le
premier niveau vertical du modèle est 10 m pour IFS et ARPEGE, 5 m pour AROME.
Analyse IFS et ARPEGE AROME
T2m
Hu2m
Interpolation entre le premier niveau de l’analyse d’altitude et le niveau
du sol de l’analyse de surface. L’analyse de surface calcule les variables du
sol (température du sol, humidité du sol,...) à partir d’analyses de T2m et
Hu2m issues d’une interpolation optimale 2D.
u10m
v10m
Premier niveau de l’analyse d’altitude 4D-Var
Interpolation à partir





Calcul à partir de l’analyse d’altitude 4D-Var
Calcul à partir de
l’analyse d’altitude
3D-Var
3D-Var, 4D-Var, filtre de Kalman
Plutôt que l’interpolation optimale, on préfère dans les modèles numériques opérationnels
actuels l’utilisation de méthodes plus complexes pour élaborer l’analyse du modèle atmosphé-
rique (Tableau 2.6). En effet, dans la méthode variationnelle 3D-Var, l’analyse est déterminée
comme la solution d’un problème de minimisation d’une fonction de coût, mesure de la somme
des distances entre l’analyse et l’ébauche et l’analyse et les observations. Partant de l’ébauche
comme première estimation de l’analyse, la minimisation est faite de façon itérative jusqu’à ce
que l’algorithme converge vers l’analyse. Lorsque l’interpolation optimale et le 3D-Var peuvent
être appliqués rigoureusement sur les mêmes observations faisant intervenir des opérateurs d’ob-
servation simples, ces deux méthodes sont équivalentes. En pratique, le 3D-Var ne nécessite pas
de sélectionner un petit nombre d’observations et permet d’utiliser des opérateurs d’observa-
tions complexes : c’est pour cela qu’on le préfère à l’interpolation optimale.
L’ajout du temps comme dimension dans la minimisation de la fonction de coût conduit
à la méthode variationnelle 4D-Var, qui est un principe variationnel équivalent, sous certaines
conditions à la méthode séquentielle d’assimilation appelée filtre de Kalman (Bocquet, 2020).
Comme pour l’interpolation optimale, ces méthodes élaborées peuvent être adaptées pour
être réutilisées hors du cadre de l’assimilation de données et effectuer de simples spatialisa-
tions de données. C’est ce qui est fait par le système d’analyse de la température à 2 m à pas
de temps horaire appelé ENSI (Ensemble-based statistical interpolation), système basé sur la
combinaison de prévisions d’ensemble opérationnelles avec des observations implémenté par le
service météorologique norvégien. La méthode de spatialisation est une modification de l’étape
d’analyse d’un filtre de Kalman d’ensemble (Lussana et al., 2019).
2.5 Synthèse
En France métropolitaine, le réseau actuel de stations conventionnelles de surface collectées
par Météo-France incluant ses propres réseaux et ceux de ses partenaires est capable d’observer
les phénomènes météorologiques aux échelles méso-β (20–200 km) et supérieures. Cela corres-
pond à un réseau conventionnel d’environ 3350 stations automatiques complétées par environ
1550 stations manuelles. Ces stations automatiques mesurent certaines variables à des échelles
66
2.5. SYNTHÈSE
spatiales plus fines que d’autres, les précipitations étant la variable la plus mesurée et la pression
celle la moins mesurée. En moins de dix ans, parmi les objets connectés, le nombre de stations
personnelles connectées est en croissance rapide et a dépassé les 50 000 en France métropoli-
taine, atteignant 15 fois le nombre de stations automatiques conventionnelles. Les données de
ces stations sont entachées d’erreurs puisque les stations ne respectent souvent pas les exigences
de l’OMM tant en terme de qualité des capteurs que d’environnement d’installation. Ces don-
nées doivent ainsi être soumises à un contrôle qualité rigoureux, qui s’inspire des méthodes de
contrôle des données conventionnelles déjà conçus dans les modèles météorologiques ou dans
les bases de données climatologiques. Le nombre important et grandissant de données requiert
toutefois la mise en place de contrôles qualité totalement automatisés. Une fois la qualité des
données d’observation contrôlée, l’information qu’elles fournissent peut être synthétisée dans
une analyse météorologique disponible en points de grille, qui peut être aisément comparée à
des analyses ou prévisions fournies par les modèles météorologiques. Ainsi, les objets connectés
semblent être une opportunité particulièrement intéressante afin de saisir les signatures en sur-
face du cycle de vie de la convection profonde détaillées au chapitre 1. Il s’agira d’en quantifier
l’apport aux chapitres suivants. Du fait du grand nombre de stations personnelles connectées
disponibles en France métropolitaine, les chapitres suivants se concentrent sur l’apport des don-
nées de stations personnelles issues du réseau Netatmo. Par rapport aux autres objets connectés
tels que des smartphones, les stations personnelles ont l’avantage d’avoir un environnement qui
varie peu puisque ce sont des objets conçus pour être immobiles ; d’autre part la gestion de
données issues d’un réseau de stations identiques diminue les erreurs possibles. Les algorithmes
présentés par la suite sont toutefois conçus afin de pouvoir ajouter sans efforts les données issues




Apport des données de stations
personnelles pour l’observation de la
convection profonde à fine échelle
Après avoir établi au chapitre 1 qu’il est possible que des réseaux d’observation plus denses
de surface puissent avoir un apport bénéfique dans l’étude de la convection profonde à fine
échelle, nous avons vu au chapitre 2 que les réseaux de stations connectées peuvent jouer un tel
rôle. Ainsi, dans ce chapitre 3, l’apport des données de stations personnelles connectées pour
l’observation de la convection à fine échelle sera quantifié. Pour cela, un contrôle qualité simple
et adapté aux signatures de la convection profonde observées près de la surface est conçu et des
méthodes simples de spatialisation des données sont mises en œuvre.
Le choix de concevoir un contrôle qualité s’inspirant des méthodes proposées dans la lit-
térature mais qui n’utilise pas un algorithme existant est motivé par plusieurs raisons. Dans
la littérature antérieure à 2017 dont j’ai eu connaissance, plusieurs algorithmes automatiques
proposés pour le contrôle qualité des données d’objets connectés sont destinés à contrôler les
données soit lors de situations météorologiques calmes, sans variations brutales de température,
d’humidité ou de pression, soit lors de situations météorologiques perturbées par des phéno-
mènes d’échelle synoptique tels que des fronts. Nombre de méthodes proposées se fondent sur
des filtres statistiques, qui éliminent les variations des grandeurs physiques de grande ampli-
tude dans le temps ou l’espace, variations qui peuvent justement constituer les signatures de
la convection profonde en surface. Ensuite, aucun algorithme de contrôle qualité complet et
documenté n’était encore disponible en ligne comme c’est désormais le cas avec l’algorithme
Titan (Båserud et al., 2020), bien que ce dernier ne puisse pas encore être utilisé pour contrôler
la qualité des données de pression. Enfin, l’objectif était d’élaborer un contrôle qualité basé sur
des principes de minimisation plutôt que sur des seuils arbitraires.
Les données de stations personnelles sont spatialisées à l’aide de la méthode de la pondé-
ration inverse au carré de la distance (précédée d’une régression linéaire de la température et
la pression de surface en fonction du relief pour ces deux variables). C’est une méthode de
spatialisation exacte, dans le sens où l’interpolation préserve les valeurs d’origine aux points
d’observation. Le choix de la méthode est également motivé par plusieurs raisons. D’une part,
puisqu’un des objectifs de la thèse est d’étudier dans quelle mesure et comment ces données
peuvent permettre de valider des simulations numériques de situations convectives, il est décidé
de ne pas utiliser de champs physiques issus de modèles numériques à la fois dans le contrôle
qualité et la spatialisation des données, afin que l’analyse construite soit indépendante des si-
mulations que l’on souhaite valider. D’autre part, avant fin 2019, aucune analyse opérationnelle
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de Météo-France n’était disponible à un pas de temps infra-horaire, permettant d’exploiter
pleinement la haute résolution temporelle des données d’objets connectés. Un pas de temps
seulement horaire est inadapté pour le suivi de cellules orageuses individuelles dont la durée de
vie est fréquemment inférieure à 1 h.
La méthode de spatialisation choisie nécessite seulement l’existence d’un réseau de stations
conventionnelles de surface pour être appliquée et est indépendante de tout modèle. Sachant
que les prévisions actuelles des orages de l’ensemble des modèles météorologiques opérationnels
sont systématiquement entachées d’erreurs dans la position exacte de ces phénomènes, une telle
méthode a l’avantage de ne pas introduire ces erreurs dans les analyses élaborées. Elle a égale-
ment l’avantage de faire intervenir peu de paramètres réglables et de n’être fondée sur aucune
hypothèse statistique. Bien sûr, une méthode de spatialisation a aussi des désavantages : elle
ne bénéficie pas de la connaissance des états passés de l’atmosphère dont bénéficie un modèle
météorologique opérationnel, ni d’autres sources d’observation. Ainsi, la qualité d’une spatia-
lisation peut être médiocre dans les zones peu dotées en observations. Enfin, lorsque plusieurs
variables sont spatialisées séparément, les spatialisations peuvent présenter des incohérences
entre elles, ce qui n’est normalement pas le cas des analyses (au moins d’altitude) d’un modèle
numérique.
3.1 Résumé de l’article et compléments
L’article présente l’apport des stations personnelles connectées (PWSs pour personal wea-
ther stations) du fournisseur français Netatmo pour l’observation de signatures près du sol de
la convection profonde. Quatre situations météorologiques ayant engendré des orages particu-
lièrement forts au printemps et à l’été 2018 en France ont été étudiées. L’étude est réalisée en
utilisant les données des stations personnelles connectées et des données des stations convention-
nelles collectées par Météo-France ayant une période de mesure d’1 min (voir la section 2.1.2,
ces stations sont appelées SWSs pour standard weather stations). Les mesures de pression,
température et humidité relative des stations personnelles effectuées dans des environnements
hétérogènes et à des hauteurs diverses, sont comparées aux données de pression de surface
(psurface), pression réduite au niveau de la mer (pmer), température à 2 m (T2m) et humidité
relative à 2 m (Hu2m) des stations conventionnelles.
Puisque ces observations nécessitent un contrôle qualité rigoureux (section 2.3.1) afin de
pouvoir être utilisées en synergie avec les observations des stations conventionnelles, un algo-
rithme de traitement automatique des observations issues des stations personnelles, incluant
leur contrôle qualité, a été conçu. Pour chaque variable, toute anomalie détectée par l’algo-
rithme entraîne l’élimination de la série de données de la PWS pour toute la durée du cas
étudié, c’est-à-dire durant 11 à 24 h (voir le Tableau 1 de l’article). Les contrôles sont indépen-
dants entre les cas étudiés. L’algorithme comprend deux étapes. La première est une étape de
pré-traitement dans laquelle :
(i) La pmer est recalculée car les données des PWSs comprennent un mélange de mesures de
psurface et de pmer, cette dernière étant calculée d’une façon différente de celle de Météo-
France.
(ii) Pour chaque PWS, sa série temporelle de données est comparée à une série temporelle de
référence à l’emplacement exact de cette PWS. Cette série de référence est issue d’analyses
successives élaborées avec les SWSs seules. Puis, la médiane des écarts entre ces deux séries
temporelles est retranchée à la série de données de la PWS. Cette étape est l’équivalent
d’un débiaisage, dans lequel la moyenne est ici remplacée par la médiane.
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Figure 3.1 – Observations de pression réduite au niveau de la mer le 26 mai 2018 à 18:15 UTC
sur les régions Pays de la Loire et Normandie issues (SWS network) du réseau de SWSs
(SPWS_raw network) du réseau de SPWSs avant traitement et (SPWS network) du réseau
de SPWSs après traitement. Les SWSs sont indiquées par des triangles et les PWSs sont indi-
quées par des cercles. Les réflectivités observées (Z) issues de la mosaïque radar opérationnelle
sont en gris. Les barbules indiquent la force et la direction du vent en rafales mesurées par les
SWSs. Les limites départementales sont indiquées en traits fins noirs.
La deuxième étape de l’algorithme est l’étape de contrôle qualité dans laquelle :
(i) Des contrôles basiques éliminent les PWSs en double, les séries de données dont plus de
la moitié des données sont manquantes et, seulement pour le calcul de la pression réduite
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au niveau de la mer, les PWSs d’altitude supérieure à 750 m.
(ii) Un algorithme de cohérence spatio-temporelle élimine les PWSs douteuses. Comme don-
nées d’entrée de l’algorithme, on dispose des séries temporelles des PWSs pré-traitées et
qui n’ont pas été éliminées par les étapes précédentes, et des séries temporelles de ré-
férence correspondantes décrites au point (ii) du pré-traitement. Pour chaque PWS, la
racine carrée de l’erreur quadratique moyenne (REQM) entre ces deux séries de données
est calculée et appelée REQMPWS. Pour la température et l’humidité relative, toute PWS
dont la REQMPWS dépasse un seuil adaptatif est éliminée. Le seuil adaptatif est déter-
miné en minimisant la REQM d’une validation croisée (REQMLOOCV) sur l’ensemble des
SWSs et l’ensemble des pas de temps de la situation étudiée (voir la Figure 7 de l’article).
Pour la psurface et la pmer, un algorithme itératif de validation croisée élimine à chaque
itération la PWS contribuant le plus à la REQMLOOCV, jusqu’à ce que l’évolution de la
REQMLOOCV atteigne un minimum local.
Pour les quatre cas étudiés, l’algorithme de traitement automatique conserve en moyenne 91 %
des données initiales de pression, 37 % des données de température et 39 % des données d’hu-
midité relative. Grâce aux données conservées, le nombre moyen d’observations disponibles sur
les zones étudiées est multiplié par 134 pour la pression réduite au niveau de la mer, par 11
pour la température et par 14 pour l’humidité relative par rapport au réseau conventionnel
seul. Cette augmentation importante du nombre d’observations traduit une diminution de la
distance entre observations : la distance moyenne entre chaque observation et sa plus proche
voisine est divisée par 24 pour la pression, par 6 pour la température et par 8 pour l’humidité
relative (Tableau 3.1).
Tableau 3.1 – Distance moyenne (en km) entre observations les plus proches en fonction de
la variable mesurée. Moyenne sur les domaines des quatre cas étudiés.
Réseau pmer, psurface T2m Hu2m
SWS 35,6 18,3 21,4
SPWS (SWS + PWS) 1,5 2,9 2,8
Une fois les données traitées par l’algorithme, des analyses des variables de surface sont
élaborées à partir des observations issues du réseau combinant les stations conventionnelles et
personnelles (SPWSs pour standard and personal weather stations). Ces analyses sont appelées
analyses SPWS.
L’importance de l’étape de traitement est objectivement démontrée puisque l’utilisation
des données brutes des stations personnelles directement dans les analyses conduit à une forte
augmentation de la REQM calculée par validation croisée pour les quatre cas étudiés et pour
tous les paramètres. Cette augmentation atteint 41 à 72 % pour la température, 6 à 31 % pour
l’humidité relative et atteint même 541 à 1071 % pour la pression réduite au niveau de la mer
par rapport aux analyses construites avec les stations conventionnelles seules. On constate ainsi
sur la Figure 3.1 que les observations de pression avant traitement sont inutilisables.
L’utilité de ces données une fois traitées est démontrée à la fois de façon objective et sub-
jective pour l’observation de la convection profonde. La validation objective à la fois d’analyses
construites à partir des stations conventionnelles seules (analyses SWS) et des analyses SPWS
est réalisée par un algorithme de validation croisée utilisant les stations conventionnelles comme
données de validation. Pour les quatre cas étudiés, on observe pour tous les paramètres une
diminution de la REQM des analyses SPWS par rapport aux analyses SWS. Cette diminution
atteint 73 à 77 % pour la pression réduite au niveau de la mer, 17 à 21 % pour l’humidité relative
et 12 à 23 % pour la température.
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De façon subjective, des structures de fine échelle qui étaient jusqu’alors partiellement vi-
sibles ou même invisibles dans les analyses SWS apparaissent dans les analyses SPWS. Des
hausses de pression accompagnant des systèmes convectifs de mésoéchelle organisés en lignes
de grains (Fig. 3.1) ou des cellules orageuses individuelles mais aussi les dépressions de sillage à
l’arrière des systèmes convectifs sont observées. Des chutes brutales de température et de fortes
hausses de l’humidité relative accompagnant la plupart des orages sont observées plus tôt et à
plus fine résolution dans les analyses SPWS que dans les analyses SWS.
Une analyse SPWS de température potentielle virtuelle est élaborée à partir des analyses
SPWS de température, d’humidité et de pression : elle permet d’observer la propagation de
plages froides et des initiations convectives secondaires dans des zones de température poten-
tielle virtuelle élevée, c’est-à-dire des conditions favorables à l’ascendance de parcelles d’air
depuis les niveaux les plus proches du sol.
À l’issue de l’étude, l’algorithme de spatialisation présenté dans l’article a été amélioré afin
de permettre le calcul d’analyses à un pas de temps de 5 min au lieu de 10 min. Cela permet
d’étudier les effets thermodynamiques du déplacement des orages près de la surface à un pas de
temps identique à celui de la mosaïque radar ou des images satellite en mode balayage rapide
(rapid scan). Ce changement de pas de temps a conduit également l’utilisation dans l’algorithme
des observations collectées par Météo-France issues de stations ayant une période minimale de
mesure de 6 min, ce qui permet d’intégrer environ une centaine de stations supplémentaires
parmi les SWSs. Les résultats présentés à la suite de l’article (hormis dans la section 5.3)
bénéficient de cette amélioration.
3.2 Article : Contribution of personal weather stations
to the observation of deep-convection features near
the ground
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Abstract. The lack of observations near the surface is often
cited as a limiting factor in the observation and prediction
of deep convection. Recently, networks of personal weather
stations (PWSs) measuring pressure, temperature and humid-
ity in near-real time have been rapidly developing. Even if
they suffer from quality issues, their high temporal resolu-
tion and their higher spatial density than standard weather
station (SWS) networks have aroused interest in using them
to observe deep convection. In this study, the PWS contribu-
tion to the observation of deep-convection features near the
ground is evaluated. Four cases of deep convection in 2018
over France were considered using data from Netatmo, a
PWS manufacturer. A fully automatic PWS processing algo-
rithm, including PWS quality control, was developed. After
processing, the mean number of observations available in-
creased by a factor of 134 in mean sea level pressure (MSLP),
of 11 in temperature and of 14 in relative humidity over
the areas of study. Near-surface SWS analyses and analy-
ses comprising standard and personal weather stations (SP-
WSs) were built. The usefulness of crowdsourced data was
proven both objectively and subjectively for deep-convection
observation. Objective validations of SWS and SPWS anal-
yses by leave-one-out cross validation (LOOCV) were per-
formed using SWSs as the validation dataset. Over the four
cases, LOOCV root-mean-square errors (RMSEs) decreased
for all parameters in SPWS analyses compared to SWS anal-
yses. RMSEs decreased by 73 % to 77 % in MSLP, 12 % to
23 % in temperature and 17 % to 21 % in relative humidity.
Subjectively, fine-scale structures showed up in SPWS anal-
yses, while being partly, or not at all, visible in SWS obser-
vations only. MSLP jumps accompanying squall lines or in-
dividual cells were observed as well as wake lows at the rear
of these lines. Temperature drops and humidity rises accom-
panying most of the storms were observed sooner and at a
finer resolution in SPWS analyses than in SWS analyses. The
virtual potential temperature was spatialized at an unprece-
dented spatial resolution. This provided the opportunity for
observing cold-pool propagation and secondary convective
initiation over areas with high virtual potential temperatures,
i.e. favourable locations for near-surface parcel lifting.
1 Introduction
The increasing number of connected objects – i.e. with Inter-
net access – which carry meteorological sensors has raised
the interest of scientists because they are a supplementary
means of observing the atmosphere. Several publications
emphasize the high potential of these sensors for the fine-
scale observation of atmospheric phenomena, complemen-
tary to traditional sources, given the unprecedented spatio-
temporal resolution of the networks constituted by these sen-
sors (Muller et al., 2015; Chapman et al., 2017). These new
observations come from smartphones (Overeem et al., 2013;
Mass and Madaus, 2014; McNicholas and Mass, 2018a),
connected vehicles (Mahoney and O’Sullivan, 2013) or per-
sonal weather stations (PWSs hereafter, also called citizen
weather stations; Bell et al., 2013), for example. All these
studies underline the potential gains in the fine-scale descrip-
tion of the atmosphere near the ground.
Among all meteorological processes, deep convection in-
duces the sharpest variations in pressure, temperature, hu-
midity, wind and rain near the ground. Recognition of deep-
convection surface features such as low-level convergence
boundaries (Wilson and Schreiber, 1986; Wakimoto and
Murphey, 2010), pressure, temperature and humidity fea-
Published by Copernicus Publications on behalf of the European Geosciences Union.
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tures prior to convection (Madaus and Hakim, 2016), as well
as tracking their temporal evolution, is deemed crucial for
thunderstorm forecasting (Sanders and Doswell, 1995). The
prediction of convective initiation location and timing, as
well as its evolution, still remain a challenging question.
Several studies agree that there is a lack of observations at
the surface, which limits the quality of analyses at the con-
vective scale and in turn limits good forecasts of convec-
tive events (Stensrud and Fritsch, 1994; Fowle and Roeb-
ber, 2003; Snook et al., 2015; Sobash and Stensrud, 2015).
Observational studies highlight a need for additional high-
resolution observations (Adams-Selin and Johnson, 2010;
Clark, 2011) because deep convection is often associated
with small-scale parameter variations. Additionally, there is
a need for validating high-resolution numerical models and
verifying their accuracy of deep-convection modelling.
These statements motivated experiments in several fields
of meteorology. They have been led using denser observa-
tional networks near the ground for the study of a particular
storm, for urban climate studies or for hydrological appli-
cations. Several assimilation experiments of denser weather
station networks or observations made with connected ob-
jects have also already been performed. Madaus et al. (2014)
performed an hourly assimilation of dense pressure observa-
tions from mesonets. Results showed an increase in short-
term forecast accuracy for temperature, wind and pressure
near mesoscale phenomena. It was shown that 5 min assimi-
lation of mesonet data (Sobash and Stensrud, 2015) or non-
conventional data (Gasperoni et al., 2018), mostly thermody-
namic observations, improved forecasts of convection initia-
tion.
Regarding connected objects, several recent data assim-
ilation experiments focused on smartphone observations
(Madaus and Mass, 2017; McNicholas and Mass, 2018b;
Hintz et al., 2019). Assimilating smartphone pressure mea-
surements led to some improvements in analyses and short-
term forecasts of surface variables compared to experiments
without assimilation of observations. Results shown were
strongly sensitive to the quality-control techniques developed
in each study. This demonstrates that quantifying the uncer-
tainties associated to these observations, and establishing ro-
bust quality-control procedures, is crucial. In parallel, recent
work has been done in the urban climate communities that
examines phenomena at a city scale, benefiting from a high
number of connected objects due to the high population den-
sity in cities. Temperature measurements from PWSs have
been used to visualize the urban heat island in several west-
ern European cities (Wolters and Brandsma, 2012; Chap-
man et al., 2017; Meier et al., 2017; Napoly et al., 2018).
These studies showed that PWSs can provide robust esti-
mates of temperature at a fine scale when measurements
are quality-controlled and spatially aggregated. For precip-
itation, de Vos et al. (2017) showed that dense PWS net-
works can be used for urban rainfall monitoring in Ams-
terdam and are able to capture small-scale rainfall dynam-
ics well according to a simulation study under ideal mea-
surements conditions (de Vos et al., 2018). Subsequently, a
real-time quality-control algorithm of rain gauges produced
by Netatmo, a PWS manufacturer, was developed in order
to complement traditional networks for operational rainfall
monitoring (de Vos et al., 2019). Recently, Clark et al. (2018)
showed the benefit of PWS data in the life-cycle observation
of a hailstorm that crossed the UK in 2015. The supplemen-
tary data in temperature, pressure, wind speed given by the
PWSs associated with the UK Met Office network revealed
fine-scale structures corresponding to conceptual models of
severe thunderstorms. However, the quality-control proce-
dures were not fully automatic, and a manual check of each
dataset had to be performed.
The goal of the present study is to evaluate the contribu-
tion of PWSs to the existing standard weather station (SWS)
network in the observation of deep-convection processes at
midlatitudes over France. A fully automatic PWS processing
algorithm based on comparisons with SWSs was developed.
The features near the ground of isolated storms, multicellu-
lar systems or supercell storms are observed, extending the
work of Clark et al. (2018), which focused on a sole supercell
storm. Observed features of processes responsible for their
formation or generated by these systems such as cold pools,
gust fronts and sea breeze effects are studied. In order to do
so, mean sea level pressure (MSLP), temperature and humid-
ity gridded analyses including PWSs are built. The additional
value of these weather stations is objectively evaluated by
comparison with reference gridded analyses made only with
SWSs. First, in Sect. 2 this study describes interesting con-
vective cases of the spring and summer of 2018 over France.
In Sect. 3, a presentation of the different weather station
networks used in the study is made. The processing includ-
ing a quality control of PWSs measurements is detailed in
Sect. 4, followed by the validation performed against SWSs
in Sect. 5. Then, a focus on some features observed during
the different convective cases is made in Sect. 6 to evidence
the positive contribution of PWSs.
2 Overview of the cases
Four cases are chosen to evaluate the contribution of the
PWS network to the observation of deep-convection features
near the ground. The considered cases and the periods of
time of the cases are indicated in Table 1. The casualties
and damage listed in each case come from internal reports of
the French emergency management agency (Sécurité Civile),
press releases from the prefectures, press releases from the
French distribution grid operator (Enedis) and press archives
(France 3, Sud Ouest).
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Table 1. Periods of time of each case study.
Date 26 May 2018 4 July 2018 15 July 2018 28 August 2018
Start time (UTC) 06:55 05:55 00:15 12:55
End time (UTC) 23:55 21:55 23:55 23:55
2.1 26 May 2018: bow echo over the west of France
On 26 May 2018 a mid-level low at 500 hPa was located in
the Bay of Biscay (Fig. 1). This induced a moderate southerly
flux over France: the Bordeaux sounding at 23:00 UTC on
25 May observed a 11 m s−1 southerly wind at 500 hPa. Two
positive (cyclonic) upper-level potential vorticity anomalies
circulated during the day in the southerly flux observed near
the tropopause (Fig. 2a). At the surface, a shallow pressure
low around 1010 hPa in the bay headed north very slowly
during the day. Pressure gradients were weak all over the
western part of France. Over the south-west of France, the
air was mild and humid due to the convective activity that
occurred the day before and in the early hours of 26 May.
Indeed, a first mesoscale convective system (MCS) evolved
mainly on the Atlantic Ocean, its edges affecting the French
Atlantic coast from the Basque Country to Brittany be-
tween 25 May at 22:00 UTC and 26 May at 16:00 UTC. The
Bordeaux 25 May 23:00 UTC sounding, the closest avail-
able before the event, exhibited only 416 J kg−1 surface-
based convective available potential energy (SBCAPE) and
strong 245 J kg−1 convective inhibition (CIN) because of the
decrease in temperature near the surface due to the diur-
nal cycle. However it recorded a 1583 J kg−1 most-unstable
CAPE (MUCAPE) from the lifting of a 435 m a.g.l. (above
ground level) air parcel (25 J kg−1 CIN for this parcel). This
shows the presence of unstable levels above the stable noc-
turnal boundary layer. The sounding observed a moderate 0–
6 km a.g.l. 16 m s−1 wind shear, and the hodograph exhibited
a clockwise rotation of the winds in the 0–1 km a.g.l. layer,
resulting in a 69 m2 s−2 helicity.
At the rear of the first MCS, thunderstorms formed in the
north of Spain, west of the Pyrenees, between 06:00 and
08:00 UTC. These cells, advected by the mid-troposphere
southern flux, crossed the Pyrenees and headed north towards
Bordeaux. A squall-line organization of the thunderstorms
appeared at around 10:00 UTC. This MCS transitioned into a
bow echo at around 13:00 UTC according to radar reflectivi-
ties and crossed the west of France, moving in a south–north
orientation from the Bordeaux region towards Normandy and
Great Britain (Fig. 3a). The system was still active when it
left the French territory at 23:00 UTC. The path followed by
the bow echo can be seen west of France in Fig. 4a, marked
by the area of high-speed, diverging wind gusts. Also, to the
north of the MCS, a severe isolated thunderstorm, identi-
fied as a supercell in the radar imagery, developed at around
10:30 UTC and merged with the MCS at around 15:00 UTC.
Figure 1. Topographic map of metropolitan France. Domains stud-
ied are drawn in red, and locations mentioned are indicated in black.
Domain A corresponds to the 26 May case, domain B corresponds
to the 28 August case, and domain C corresponds to the 4 and
15 July cases.
The supercell produced damaging hail up to 4 cm in di-
ameter and rain up to 22 mm in 6 min in the centre of Bor-
deaux. The bow echo produced mainly strong wind gusts up
to 31 m s−1: 13 SWSs recorded gusts higher than 25 m s−1,
and 4 of them recorded gusts higher than 28 m s−1 (Fig. 4a).
The two systems resulted in one fatality, 1555 rescue opera-
tions and 15 000 homes being without power. This produced
also local flash floods in Bordeaux and hail damage in the
Bordeaux vineyards.
2.2 4 July 2018: squall line over the south-west of
France
On 4 July 2018, a mid-level low at 500 hPa was located
over the Atlantic Ocean and was extended by a trough
across the Iberian Peninsula. The trough moved west to-
wards France during the day, inducing a moderate south-
westerly flux at the mid-level over the west of France: the
Bordeaux sounding observed a south-westerly 12 m s−1 wind
at 23:00 UTC on 3 July and south–south-westerly 16 m s−1
wind at 11:00 UTC on 4 July. An upper-level potential vor-
ticity anomaly circulated during the afternoon over France
at the rear of the convective area and on the left side of a
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Figure 2. Europe and North Atlantic graphical synoptic analysis charts (a) at 00:00 UTC on 26 May 2018, (b) at 12:00 UTC on 4 July 2018,
(c) at 12:00 UTC on 15 July 2018 and (d) at 12:00 UTC on 28 August 2018 (Santurette and Joly, 2002). MSLP isobars from ARPEGE model
6 h forecast of the T − 6 h run (T : time of the chart) are drawn at 5 hPa intervals. Surface fronts are shown by conventional symbols. Lows
are indicated by “D” and highs by “A” with the pressure tendency observed. PV stands for potential vorticity. Adapted from Météo-France
national forecast department.
jet stream branch (Fig. 2b). At the surface, a shallow low
was located south-west of England, and pressure gradients
were weak all over France. Isolated thunderstorms affected
the south-west of France on the night of 3 to 4 July. In the
morning of 4 July, at around 09:00 UTC, numerous thunder-
storms developed in the north of Spain, over the Bay of Bis-
cay and in the south-west of France. They aggregated in sev-
eral multicellular systems. Embedded in one of these systems
over the south-west of France, one of the storms exhibited
supercellular characteristics in the radar imagery. At around
12:00 UTC, another multicellular system formed north of
Spain, strengthened over the Atlantic Ocean and transitioned
into a squall line. The squall line headed north-east while
isolated storms formed in its southern part. It finally merged
with other storms at around 17:00 UTC, and the isolated cells
south of it merged in clusters, most of them evolving along
with a strong MSLP gradient area (Fig. 3b). The sounding
of Bordeaux at 11:00 UTC, before the arrival of the squall
line at 14:00 UTC, exhibited large 2155 J kg−1 SBCAPE,
weak 12 J kg−1 CIN and a moderate clockwise-rotating wind
hodograph, resulting in 0–3 km a.g.l. 79 m2 s−2 helicity. The
system generated peak wind gusts up to 34 m s−1. A large
area was affected by strong wind gusts: more than 30 SWSs
recorded gust speeds higher than 25 m s−1, and 11 of them
recorded gusts higher than 28 m s−1 (Fig. 4b). Flash floods
were observed, with rain rates up to 41.6 mm in 18 min. This
resulted in one fatality, six injuries, 2500 rescue operations
and 185 000 homes being without power. Tennis-ball-sized
hail (> 6 cm in diameter) was reported: in a village named
Saint-Sornin, 800 houses were seriously damaged. This hail
was caused by the storm identified as a supercell, in which
reflectivities up to 70 dBZ were measured by radar.
2.3 15 July 2018: isolated storms over the south-west of
France
On 15 July 2018, a mid-level trough at 500 hPa circulated
from Portugal towards the west of France, inducing west–
south-westerly winds in mid-troposphere. An upper-level po-
tential vorticity anomaly circulated over the south-west of
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Figure 3. Maximum base reflectivity for each case study: (a) 26 May 2018, (b) 4 July 2018, (c) 15 July 2018 and (d) 28 August 2018.
Figure 4. Peak wind gusts measured over metropolitan France (a) on 26 May 2018, (b) on 4 July 2018 and (c) on 28 August 2018. Adapted
from Météo-France climatological service.
France during the afternoon in a north-eastward direction
(Fig. 2c). At the surface, pressure gradients were weak over
France. The sounding of Bordeaux at 11:00 UTC exhibited
a SBCAPE of 1790 J kg−1 and a CIN of 0 J kg−1, showing
ideal conditions for the development of surface-based con-
vection. A sea breeze established near the Atlantic shore
,and its effects on cloud coverage were visible on satel-
lite images at 12:39 UTC (Fig. 5a). A frontier appeared be-
tween the coastal band where temperatures reached 27 to
30 ◦C with clear sky and the inland area where temperatures
reached 32 to 33.5 ◦C and cumulus clouds were developing.
Surface observations and satellite images showed the wind
convergence due to the breeze moving eastwards between
12:30 and 13:45 UTC. At around 13:10 UTC, towering cu-
muli turned into cumulonimbi at the south-east of Arcachon
Bay (Fig. 5b), where SWSs measured the strongest temper-
ature gradient with a 5 ◦C difference in a 40 km distance.
The initiation happened along the wind convergence line.
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Figure 5. Visible satellite images of convective initiation due to sea breeze convergence on 15 July 2018 taken by (a) Suomi NPP–VIIRS at
12:39 UTC and (b) Aqua MODIS at 13:43 UTC. Images from NASA Worldview.
The first cell triggered secondary cell development west and
north of it. Two main cells split and evolved in different di-
rections: the first one headed north–north-east and the other
one headed east (Fig. 3c). The cell evolving north–north-east
caused high wind gusts up to 34 m s−1 at the Bordeaux air-
port at 15:05 UTC, and the temperature dropped by 15.5 ◦C
in 23 min. Hail diameters of up to 3 cm were observed in the
Bordeaux region under the thunderstorm. This event caused
84 rescue operations and happened in the context of public
gatherings due to the football World Cup Final.
2.4 28 August 2018: two squall lines over the west of
France
On 28 August 2018, a mid-level trough at 500 hPa con-
cerned the west of France and moved slightly eastwards dur-
ing the day, resulting in a south–south-easterly flux. At the
surface a low centred north of the Iberian Peninsula deep-
ened during the day (Fig. 2d), helped by a potential vortic-
ity anomaly at upper levels and located to the left of the jet,
near a diffluent exit region visible at 18:00 UTC (not shown).
The sounding of Bordeaux at 11:00 UTC exhibited a SB-
CAPE of 1283 J kg−1 and a strong CIN of 300 J kg−1. The
hodograph showed a strong unidirectional 0–6 km a.g.l. wind
shear reaching 25 m s−1. Thunderstorms formed south of the
low, i.e. over sea and in the north of Spain; they crossed
the Pyrenees and the Bay of Biscay between 15:00 and
17:00 UTC and reached French south-western territory be-
tween 17:00 and 18:00 UTC as multicellular systems. The
northern part of the MCS evolved in squall line between
18:00 and 19:00 UTC, while the southern part formed a sec-
ond squall line at the rear (Fig. 3d). The two lines gener-
ated gusts up to 31 m s−1; 15 SWSs recorded wind gusts
higher than 25 m s−1, and 6 of them recorded gusts higher
than 28 m s−1 (Fig. 4c). This resulted in two people being
slightly injured, 28 000 homes being without power, around
200 rescue operations and nine forest fires being generated
by lightning. Hail up to 8 mm in diameter was reported near
the coast.
3 Datasets
Two main surface networks are used: automatic SWSs taken
as a reference and Netatmo PWSs. To associate surface fea-
tures to the thunderstorm activity, storms are mainly tracked
with the French radar network.
3.1 SWS network
SWSs are all automatic Météo-France operational weather
stations sampling atmospheric parameters at a time step of
1 min. These weather stations have been installed, main-
tained and quality-controlled by Météo-France. The require-
ments in terms of accuracy for Météo-France weather sta-
tions are ±0.5 ◦C in temperature and ±6 % in relative hu-
midity (Tardieu and Leroy, 2003). They are taken as a ref-
erence in this study. The maximum number of weather sta-
tions measuring each physical parameter during the cases
of 2018 is shown in Table 2. The SWS least-measured param-
eter over France is surface pressure, with only 19 % of SWSs
equipped. The number of humidity and wind sensors equip-
ping SWSs is respectively 3.7 to 3.8 times larger than the
number of pressure sensors. Also, there are 5.4 and 5.2 times
as many temperature and precipitation sensors as pressure
sensors. Additional automatic weather stations, owned by
Météo-France or its partners with only 5 min, 6 min or hourly
measurements, are not part of the SWS dataset but are used
for verification. These represent approximately 800 stations
measuring temperature and 250 measuring relative humidity.
3.2 PWS network
A PWS dataset made of all Netatmo automatic weather sta-
tions available over metropolitan France is used. During
the case studies of 2018, a maximum of 44 115 different
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Table 2. Maximum available sensors of SWSs and PWSs, i.e. emit-
ting at least one measurement, during the case studies over
metropolitan France.
Number of sensors SWS PWS
(% of stations equipped)
Temperature 1032 (100 %) 36 473 (83 %)
Precipitation 1005 (97 %) 11 912 (27 %)
Wind 736 (71 %) 5763 (13 %)
Relative humidity 705 (68 %) 36 472 (83 %)
Surface pressure 192 (19 %) 42 029 (95 %)
Number of weather stations 1032 44 115
PWSs recorded at least one observation which is approxi-
mately 15 times the total number of professional automatic
weather stations currently available at Météo-France. Among
these PWSs, 95 % recorded pressure measurements, 83 %
temperature and relative-humidity measurements, 27 % rain
measurements, and 13 % wind measurements. On 15 July,
for example, PWSs provided a total of 5 625 137 surface
pressure observations, 4 837 133 temperature observations
and 4 836 843 relative-humidity observations during the case
study.
The metadata associated with each station are quite basic:
a unique identification number, the latitude, the longitude and
the altitude. The altitude of 17 % of PWSs is missing. Dur-
ing the year 2017, the number of PWSs recording at least
once in a month increased from around 37 800 in January to
around 44 000 in December, showing the rapid development
of this network.
The transmission of data by these PWSs is based on radio
waves between outdoor and indoor modules, on Wi-Fi be-
tween the indoor module and the personal Internet box, and
then on different methods but essentially wires between the
personal Internet box and the Internet service provider. At
each step, technical failures or user-related shutdowns can
occur. In each file transmitted by the PWS’s manufacturer,
10 % to 15 % of the total number of PWSs do not provide
measurements. This can be due to disconnection between sta-
tion modules, disconnection of the personal Internet box, or
power or Internet outages.
PWS measurements are irregular in time, whereas meteo-
rological networks are usually designed to perform them at
regular time steps. The mean time step between two measure-
ments indicated by the manufacturer is 5 min; it may some-
times vary because PWS owners can also perform additional
on-demand measurements. However, Netatmo provided, in
near-real time, only 10 min time step measurements, which is
the minimum time step used in this study. On average, most
of the measurements are done at the minutes 5, 15, 25, 35, 45
and 55 of each hour. Also, the mean spacing between PWSs
is not regular, whereas the average separation of SWSs is
about 30 km. The spatial density of PWSs is highly corre-
lated to the population density (Fig. 6).
3.3 Radar
The operational weather radar network between May and
August 2018 in metropolitan France is composed of
30 radars; 5 radars in the south of France are S-band radars,
20 are C-band radars and 5 are X-band radars. In this study,
the French operational base reflectivity, i.e. measured at the
lowest elevation angle of the radar, mosaicked from these
30 radars, is used. It has a 1 km×1 km spatial resolution and
a 5 min temporal resolution, with reflectivities ranging from
−9 to 70 dBZ with a 0.5 dBZ step. For every pixel in the
mosaic, the maximum base reflectivity from radars distant
by 180 km or less is taken. If the pixel is distant by more
than 180 km to every radar, the maximum base reflectivity of
radars at a distance between 180 and 250 km is taken. More
details on the French radar network are given by Figueras i
Ventura and Tabary (2013).
4 Data processing
To compare PWS and SWS time series, a linear interpolation
of each PWS time series was done at the minutes 5, 15, 25,
35, 45 and 55 of each hour because most of the measurements
are done at these times. The result is a missing value if the
two closest measurements around the interpolation time are
separated by a period of 700 s or more. These interpolated
time series are referred to as raw PWS time series.
The inspection of raw PWS time series for all parame-
ters shows major departures compared to SWS time series,
which confirms the necessity of a quality control, as already
stated in previous studies (Bell et al., 2013; Muller et al.,
2015; Meier et al., 2017; Napoly et al., 2018). Measure-
ments provided by PWSs have a lot of uncertainties due to
heterogeneous and unknown environmental conditions. The
ground type, the direct exposure of PWS sensors to solar ra-
diation or heat sources, the lack of ventilation, the lack of
maintenance, or calibration problems can lead to errors. Field
tests were realized at Météo-France over 80 d by comparing
three Netatmo PWSs to a reference SWS, including a plat-
inum temperature sensor with an accuracy of ±0.23 ◦C be-
tween −20 and 40 ◦C and a Vaisala HMP 110 humidity sen-
sor with an accuracy of ±2.5 % between 0 and 40 ◦C. Two
white plastic radiation shields naturally ventilated are used:
the reference sensors were in a Socrima BM0 1195 model,
while the Netatmo outdoor modules were in a larger Socrima
BM0 1161. Tests show a median and a 95 % range of errors
of about 0 ◦C ± 0.9 ◦C in temperature and +3 % ± 7 % in rel-
ative humidity. These tests show the correct quality of tem-
perature and humidity sensors when properly protected but
do not give insight into their accuracy without the radiation
shield. They show the same diurnal cycle of 1TNetatmo-SWS as
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Figure 6. Number of SWSs (a) and PWSs (b) over metropolitan France on 4 July 2018. Observation counts are binned into approximately
0.2◦ × 0.2◦ bins.
the Fig. 2 of Meier et al. (2017) but with a lower amplitude:
the median remains in the range 0 ◦C ± 0.5 ◦C for all hours
of the day. For pressure, some sources of errors exposed by
McNicholas and Mass (2018a) in smartphone pressure sen-
sors apply to PWS pressure sensors because they are simi-
lar microelectromechanical systems (MEMS). According to
their study, errors result from different response times of sen-
sors to pressure changes, sensor bias, inaccurate metadata
or user-related issues (pressurized environments, below or
above ground-level PWS locations). The STMicroelectron-
ics MEMS pressure sensor mounted on Netatmo PWS has a
±1 hPa absolute accuracy (Netatmo, 2019).
Because of the uncertainties affecting PWS measurements
and the departures observed in comparison to reference mea-
surements, an automatic PWS data processing algorithm was
built. This includes a quality control in pressure, tempera-
ture and humidity which is designed to be simple and effi-
cient whatever the meteorological situation is. The algorithm
is mainly based on comparisons with a quality-controlled ref-
erence network as was done by Meier et al. (2017) and Clark
et al. (2018). The data processing is performed during the
periods of time indicated in Table 1. Cases begin before con-
vection initiation and end after convection dissipation of the
storm systems studied over the area of interest. In order to
accurately evaluate PWSs and be able to detect abnormal be-
haviour, calm conditions are necessary for most of the time.
Indeed, if storms affect weather stations at each time step,
conclusions about the quality of the measurements by com-
paring it to a reference or close stations may be dubious,
given the small scale of some phenomena.
4.1 Gridding methods
For temperature, relative humidity, MSLP and surface pres-
sure, all gridded analyses derived from observations are built
at a 10 min time step and 0.01◦ resolution in latitude and lon-
gitude (≈ 1.1 km N–S and ≈ 0.8 km E–W at 45◦ N) by in-
terpolating, for each grid point, weather stations available in
the vicinity. The gridding method used is the inverse-distance
weighting (IDW) with a power factor of 2. Weather stations
too far away from a grid point are not used in the computa-
tion.
Every maximum range is a trade-off between the smallest
possible range that limits the extrapolation of small-scale fea-
tures and a larger range keeping enough stations to limit the
influence of a single station over the surrounding grid points.
For our cases, the maximum distance between every pair of
closest SWS sensors is 46 km for relative humidity and 42 km
for temperature; for the combined network of SWS and PWS
after processing (see Sect. 4) it is 28 km for relative humidity
and 21 km for temperature. These values are lower bounds of
the maximum ranges in order to prevent inland grid points
from having the value of the closest SWS even if they are not
at the same location. For the sake of simplicity, an identical
radius is chosen for temperature and relative humidity. Thus,
for temperature and relative humidity, SWSs distant by more
than 60 km are not taken into account; this radius is set to
30 km for PWSs. The choice of 60 km instead of a 50 km ra-
dius for example is done to take into account more SWSs at
each grid point (for a given inland grid point, interpolation
uses 9.8 SWSs on average with a 60 km radius compared to
8.6 SWSs on average with a 50 km radius for the 26 May
case). For MSLP and surface pressure, SWSs distant by more
than 100 km are not taken into account; this radius is also set
to 100 km for PWSs. The radius is larger for pressure because
it is the minimum radius for covering the entire metropolitan
area of France. This is due to the small number of SWS pres-
sure sensors and because stations with an altitude higher than
750 m are discarded (see Sect. 4.4). A maximum of 10 SWSs
and 30 PWSs are used at each grid point in the IDW, an arbi-
trary limit set to diminish the program execution time.
MSLP and relative humidity are directly gridded (Fig. 7a;
method [1]). For temperature and surface pressure, because
they vary strongly with altitude, a linear regression of the
Nat. Hazards Earth Syst. Sci., 20, 299–322, 2020 www.nat-hazards-earth-syst-sci.net/20/299/2020/
81
M. Mandement and O. Caumont: Contribution of PWSs to the observation of deep-convection features 307
Figure 7. (a) Gridding methods used to build analyses from discrete surface observations. MSLP and relative humidity are gridded using
method [1], while temperature and surface pressure are gridded using method [2]. (b) LOOCV algorithm explained through the case of
four observations made by four weather stations, including two validation stations during one time step. The complete LOOCV is a loop
performed over all time steps (n) and over all validation stations chosen (m). The loop provides an array of errors (ǫj,k)1≤j≤n,1≤k≤m of
dimension n × m, allowing the computation of a RMSE over n × m observations or a RMSE associated to a validation station only over
n observations. If the estimate is equal to the observation, error is equal to zero.
SWS observations used in the gridding with respect to the
altitude is performed first. After that, the residuals (i.e. the
difference between the values obtained by linear regres-
sion and the observations) are gridded as shown in Fig. 7a
(method [2]) and then added to the grid derived from the
linear regression. For temperature, the linear regression is
adapted: to diminish the predominant weight of the low al-
titude SWSs over the highest SWSs, SWSs are binned in
vertical layers of 100 m height. The mean temperature and
the mean altitude of SWSs comprised in each layer are com-
puted. A linear regression is then performed over these verti-
cal layers. This choice was made to be closest to the observed
temperature lapse rate rather than using a constant lapse rate.
The reference analyses, called SWS analyses, used in the
following sections are built only with SWS data.
4.2 Computation of PWS MSLP
Even when the altitude of the Netatmo PWS (zPWS) is un-
known, the PWS still provides a pressure value. In fact, under
the name of pressure, Netatmo provides two different quan-
tities.
– It provides a MSLP (MSLPPWS) computed from the hy-
drostatic equation assuming a constant 15 ◦C tempera-
ture and a 0 % relative humidity at sea level if zPWS is










where P is the surface pressure measured at the PWS
(in hPa), T0 = 288.15 K is the sea level temperature of
the International Civil Aviation Organization (ICAO)
standard atmosphere, Ŵ = 0.0065 K m−1 is the ICAO
environmental lapse rate in the troposphere below
11 km, g = 9.80665 m s−2 is the standard acceleration
of gravity, M = 0.0289644 kg mol−1 is the molar mass
of dry air and R0 = 8.31447 J mol−1 K−1 is the ideal
gas constant.
– Surface pressure P is provided if zPWS is unknown
(17 % of cases).
To compare MSLPPWS to SWS measurements, it was neces-
sary to recalculate the MSLP. The formula used to calculate
the MSLP for SWSs is the one in use at Météo-France and is
the same as that used by, for example, Garratt (1984). It takes
into account the observed surface temperature and humidity
at the weather station:
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with Tv being the mean virtual temperature in the fictitious
air column extending from sea level to the level of the station,
which is equal to Tv +
Ŵ
2 z, considering the decrease in the
virtual temperature with altitude at a constant lapse rate Ŵ in
this column.
The virtual temperature Tv at the weather station is de-
rived from T , the 2 m temperature in kelvin (t is T in ◦C),
and the 2 m water vapour pressure e = U100ew (in hPa) where
U is the 2 m relative humidity (in %) and ew is the saturation
water vapour pressure (in hPa) obtained through the World
















T and U are derived from the nearest point of the SWS anal-
yses. The altitude z is equal to zPWS if the difference in al-
titude is less than 15 m between zPWS and the Shuttle Radar
Topography Mission (SRTM; Farr et al., 2007) digital eleva-
tion model (DEM) extracted from Python package “altitude”
(de Ruijter, 2016). If the difference is larger than 15 m, the
DEM altitude is taken. The value is chosen to keep the ben-
efit of accurate altitudes that may be given by internal GPS
of smartphones to the Netatmo mobile application during the
PWS set-up process. This results in more accurate altitude
when the PWS is located in a small building, for example.
Then, comparing metadata to a DEM eliminates altitude er-
rors that may be introduced by users: they may erroneously
modify PWS altitude because it is a way to modify the value
of PWS pressure.
4.3 PWS systematic error correction
The motivation to compare Netatmo measurements to SWS
analyses is to eliminate systematic errors. Some of them are
due to the PWS itself, such as sensor quality or the impos-
sibility of maintenance by design; some are due to the envi-
ronmental conditions where the PWS is set up, but some are
due to PWS owners who can calibrate sensors as they wish.
The mobile-phone application allows users to calibrate the
temperature sensor and modify the altitude, which has an in-
fluence on pressure. All sensors can be calibrated by personal
requests to Netatmo.
For relative humidity, PWS time series are compared to
the SWS analyses at the closest grid point. For surface pres-
sure and temperature, because they vary rapidly with altitude,
which itself varies rapidly with spatial distance in mountain-
ous regions, the value at the PWS closest grid point may be
really different of the actual PWS value. That is why PWS
time series are not compared directly to the SWS analyses
at the closest grid point. A more precise calculation is per-
formed: the altitude z previously defined, considered to be
the closest to the actual PWS altitude, is used in the compu-
tation. Residuals time series are taken from the closest grid
point residuals. This precise calculation corresponds to SWS
analyses having an accurate ground altitude at PWS loca-
tions.
For each PWS, the median of the errors between the time
series derived from SWS analyses at its location (xa) and its
raw PWS time series (xr ) is obtained. The corrected PWS
time series (xc) is computed by removing the median of the
errors from the raw PWS time series:
xc = xr − med(xr − xa) l, (4)
with xc, xr, xa and l column vectors gathering a single PWS
time series of dimension n, being equal to the number of time
steps of a case. Here, l = {1, . . . , 1}.
The choice of the median is explained by the observation
of large variations in temperature, humidity or pressure due
to deep convection. Because of the lower density of the SWS
network compared to the PWS network, some of these vari-
ations that are actual signals affect the calculation of mean
error. Using the median allows for ignoring a major part of
these physical deviations while identifying systematic errors
affecting PWSs. This procedure is close to the one followed
by Madaus et al. (2014), which is performed over periods of
several months.
In the following parts, all PWS time series refer to cor-
rected PWS time series. The steps leading to these PWS cor-
rected time series, i.e. the computation of PWS MSLP and
the PWS systematic error correction, are referred to as PWS
preprocessing.
4.4 PWS data quality control
Two common filters are applied to pressure, temperature and
humidity. A PWS is removed if it has the same latitude and
longitude as another and less than half of the measurements
are available. For the computation of MSLP, PWSs with al-
titude higher than 750 m are discarded, as recommended by
the World Meteorological Organization (2014). Then a last
filter is applied in order to discard PWSs that do not provide
accurate measurements.
For temperature and relative humidity, the last filter is
based on the assumption that the larger the differences be-
tween PWS time series and SWS analyses during the case
study, and the longer they last, the less confidence is put in
PWS measurements. For each PWS, the root-mean-square
error (RMSE) of PWSs temperature and relative-humidity
time series (xc) against time series derived from SWS anal-
yses (xa) is computed. It is hereafter called RMSEPWS, with











(xc[j ] − xa[j ])
2. (5)
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The filter eliminates PWSs with RMSEPWS higher than an
adaptive threshold called RMSEthresh:
RMSEPWS > RMSEthresh. (6)
To determine the RMSEthresh, an automatic algorithm based
on leave-one-out cross validation (LOOCV; see Fig. 7b) was
built. Consider p surface stations (PWSs and SWSs) pro-
ducing observations including m validation stations (SWSs
only; p ≥ m). For a given time step j ∈ [1; n], the LOOCV
removes one validation observation k ∈ [1; m]. Using p − 1
observations (all except the observation k), an estimate at the
removed observation location Ek(p) is computed through
the gridding method described in Sect. 4.1. Then, the esti-
mate is compared to the actual observation Sk , giving an er-
ror ǫj,k(p):
ǫj,k(p) = Ek(p) − Sk. (7)
The process is reproduced over the m validation stations and
the n time steps of the case study, giving an array of m × n


















The lower the errors, the closer to the observations the es-
timates are. Thereby, RMSELOOCV(p) can be chosen as a
metric evaluating the accuracy of the p surface stations from
which the estimates are built.
Let x be the unknown RMSEthresh. Then, p(x) is the num-
ber of PWSs and SWSs which verify RMSEPWS ≤ x (m is
the number of SWSs). The RMSEthresh chosen is the x that
minimizes RMSELOOCV(p(x)):
RMSEthresh = argminxRMSELOOCV(p(x)). (9)
For large values of x, p(x) tends to the total number of PWSs
and SWSs remaining after the two common filters, and so
RMSELOOCV(p(x)) tends toward large values because al-
most all PWSs are kept, including those exhibiting abnormal
behaviours. For small values of x, p(x) approaches m, the
number of SWSs, and RMSELOOCV(p(x)) approaches quite
large values because of the small number of SWSs and their
large spacing.
The resulting RMSEthresh picked up by the algorithm de-
pends on the case, varying from 1.10 to 1.45 ◦C in tempera-
ture and from 5.5 % to 7.5 % in relative humidity.
For MSLP and surface pressure, instead of a threshold,
PWSs providing suspicious measurements are eliminated
one by one by an algorithm. This consists of a LOOCV using
SWSs and PWSs as validation stations (m = p) that elim-
inates one suspicious PWS at each step s. PWSs are used
in the validation dataset this time because SWS coverage is
quite sparse. A one-by-one elimination is possible because
only few PWS errors remain after the first three filters in
pressure. The suspicious PWS is identified by computing the














The PWS with the highest RMSELOOCV,k(p) is physically
the one which disagrees the most in RMSE with all neigh-
bour PWSs and SWSs during the case study, which is suspi-
cious. This station is eliminated. The algorithm stops when
RMSELOOCV(p) increases at step s + 1 compared to step s.
Physically, an increase means that a PWS which was in
strong agreement with at least one neighbour station (PWS
or SWS, called k′) was eliminated at step s. At step s + 1,
k′ captures some physical process (local low or high) but is
alone in doing it, and so RMSELOOCV,k′(p) increases as well
as the RMSE of some PWS around it. As a consequence, the
resulting RMSELOOCV(p) taking into account all PWS con-
tributions increases. This algorithm is well fitted for pressure
because most of the errors affecting PWSs are uncorrelated,
and few PWSs provide erroneous values. This will probably
not work for other parameters like temperature, whose errors
may be spatially correlated (errors because of direct radia-
tion for example). Each step of quality control in MSLP is
detailed in Table 4.
The result of PWS processing is illustrated for temper-
ature in Fig. 8a, for relative humidity in Fig. 8b and for
MSLP in Fig. 9. PWS measurements are compared at dif-
ferent time steps to the SWS analyses before and after pro-
cessing. In terms of temperature (Fig. 8a), the distribution of
departures before processing exhibits systematic positive de-
partures with a diurnal cycle. The daily minimum of the me-
dian departures is reached in the morning between 08:00 and
10:00 UTC, after sunrise, and the daily maximum is reached
in the evening or the night between 17:00 and 06:00 UTC in
the 4 July case but also in the other cases not shown. In terms
of relative humidity (Fig. 8b), the distribution of departures
before processing also exhibits a diurnal cycle, with positive
departures during the day and negative departures during the
night in all cases. In terms of MSLP (Fig. 9), the distribu-
tion of departures before processing seems to exhibit a small
diurnal cycle, with departures increasing in the morning and
decreasing in the evening. For all parameters, the processing
shifts the distribution of departures near zero and strongly
decreases the width of the interquartile range of departures.
This shows the efficiency of the algorithm in diminishing de-
partures to SWS analyses while keeping features associated
with deep convection, as it was designed for (see Sect. 6).
In real time, we do not have access to the complete time
series. A variation in the method that could be applied in
real time is using time series over a rolling period of the
24 last hours ending at the time of the analysis instead of
the time series over a complete event. Then, every 10 min
the automatic processing would be launched for each anal-
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Table 3. Number of PWSs filtered at each step of the quality control in temperature (T ) and relative humidity (U ) over the area of each case
study.
Case study 26 May 2018 4 July 2018 15 July 2018 28 August 2018
T U T U T U T U
Number of PWS time series 11 372 5113 5063 7347
Same latitude–longitude 100 37 32 48
> 50 % missing values 615 616 324 326 296 298 448 448
RMSEPWS > RMSEthresh 6731 6242 2508 2141 3103 2947 4051 4735
RMSEthresh 1.10
◦C 6.5 % 1.40 ◦C 7.5 % 1.45 ◦C 7.5 % 1.20 ◦C 5.5 %
PWS remaining 3926 4414 2244 2609 1632 1786 2800 2116
% of total PWS 35 % 39 % 44 % 51 % 32 % 35 % 38 % 29 %
Figure 8. Illustration of the PWS processing in (a) temperature and (b) relative humidity for the 4 July 2018 case. The distribution of
departures between PWS measurements and their corresponding SWS analysis values every 10 min is shown with the 25th quantile (Q25),
the median and the 75th quantile (Q75). In red are raw PWS time series; in blue are processed PWS time series (time in UTC).
Figure 9. Illustration of the PWS processing in MSLP for the
26 May 2018 case. The distribution of departures between PWS
measurements and their corresponding SWS analysis values every
10 min is shown with Q25, the median and Q75. In red are raw PWS
time series, in green are preprocessed PWS time series and in blue
are processed PWS time series (time in UTC).
ysis produced. This method implies that the algorithm runs
in less than 10 min, which is not the case for the current al-
gorithm. It takes around 1 h to perform the quality control
over 24 h of measurements on a computer with a central pro-
cessing unit (CPU) with four cores and 16 GB of random-
access memory. To increase the processing speed, one or sev-
eral available computing nodes with 24 cores each could be
used because the algorithm is partially parallel. Parts of the
algorithm that are still sequential could be parallelized. In
addition, the LOOCVs in the quality control could be modi-
fied because there are the most time-consuming parts of the
algorithm. For temperature and humidity, LOOCVs provide
thresholds, and for pressure the LOOCV eliminates a small
number of PWSs one by one. Thus, the algorithm at a given
time can use the temperature and humidity thresholds as well
as the list of PWSs eliminated that were computed by the al-
gorithm launched 1 h before.
5 Validation
After PWS time series were processed, the remaining PWSs
were combined to SWSs. This network is called hereafter
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Table 4. Number of PWSs filtered in MSLP at each step of the quality control for each case study.
Case study 26 May 2018 4 July 2018 15 July 2018 28 August 2018
Number of PWS time series 13 098 5820 5783 8432
Identical latitude–longitude 107 41 36 56
> 50 % missing values 523 316 277 431
Altitude > 750 m 7 175 165 105
LOOCV removal algorithm 155 81 80 65
PWS remaining (% of PWS time series) 12 306 (94 %) 5207 (89 %) 5225 (90 %) 7775 (92 %)
the standard and personal weather stations (SPWS) network
(Fig. 10), and the gridded fields produced with this network
are called SPWS analyses. The additional value of SPWS
analyses compared to SWS analyses is evaluated quantita-
tively in MSLP, temperature and relative humidity. Also, for
temperature and relative humidity, in order to evaluate the
role of processing in the results obtained, raw PWS time se-
ries and SWS time series were combined. The network asso-
ciated to this dataset is called the SPWS_raw network. It is
not done for pressure because the raw dataset blends MSLP
and surface pressure as explained in Sect. 4.2.
LOOCVs are performed on SWS, SPWS and SPWS_raw
observations (p observations) and validated on SWS obser-
vations (m observations) included in these datasets. The me-
dian of ǫj,k(p) over all validation stations k ∈ [1; m] and
all time steps j ∈ [1; n] is computed. The RMSELOOCV(p)
is also computed and corresponds to the line labelled RMS
(root mean square) in the tables. The mean and quartiles
of ǫj,k(p), not shown in the tables, have also been scruti-
nized. All experiments are compared to the SWS experiment.
5.1 MSLP
In MSLP (Table 5), a decrease ranging from 0.01 to 0.05 hPa
in absolute value of the median error is observed in SPWS
experiments compared to SWS experiments, depending on
the case. The absolute value of the mean error decreases in
three cases and remains stable in one case: it is less than
0.02 hPa for all cases in SPWS experiments. A decrease rang-
ing from 0.32 to 0.48 hPa in the interquartile range of er-
rors is observed for all cases in SPWS experiments com-
pared to SWS experiments. Also, a very substantial decrease
in RMSE ranging from 73 % to 77 % is observed. These re-
sults quantitatively show that adding PWS measurements in
observed MSLP analyses strongly improves their accuracy.
For MSLP, the number of available observations is multi-
plied by 134 on average over the four cases with the SPWS
network compared to the SWS network.
5.2 Temperature
In temperature (Table 6), a positive shift of the median er-
ror ranging from 0.73 to 1.39 ◦C is observed in SPWS_raw
experiments compared to SWS experiments. Bias reaches
0.74 to 1.45 ◦C, and the increase in RMSE ranges from 41 %
to 72 % compared to SWS experiments. These results show
the key role of processing: without this step, adding PWSs
strongly decreases the quality of analyses.
For SPWS experiments, a decrease ranging from 0.00 to
0.04 ◦C in absolute value of the median error is observed
compared to SWS experiments, depending on the case. The
absolute value of the mean error shows no particular trend
and remains less than 0.07 ◦C for all cases in SPWS exper-
iments. This indicates that PWSs do not introduce substan-
tial bias or shifts in the temperature distribution. A decrease
ranging from 0.06 to 0.22 ◦C in the interquartile range of er-
rors is observed for all cases in SPWS experiments compared
to SWS experiments. Also, a substantial decrease in RMSE
ranging from 12 % to 23 % is observed. These results quan-
titatively show that adding PWS measurements in tempera-
ture analyses improves their accuracies. For temperature, the
number of available observations is multiplied by 11 on av-
erage over the four cases with the SPWS network compared
to the SWS network.
5.3 Relative humidity
In relative humidity (Table 7), shifts of the median error rang-
ing from −3.3 % to 2.7 % are observed in SPWS_raw exper-
iments compared to SWS experiments. Biases reach −2.3 %
to 1.9 %, and RMSEs increase from 6 % to 31 % compared
to SWS experiments. These results show the key role of pro-
cessing: without this step, adding PWSs strongly decreases
the quality of analyses.
For SPWS experiments, the absolute value of the median
error is less than or equal to 0.2 % and the absolute value
of the mean error remains less than 0.6 %. This indicates
that PWSs do not introduce any substantial bias or shifts in
the relative-humidity distribution. A decrease ranging from
0.0 % to 1.9 % in the interquartile range of errors is observed
for all cases in SPWS experiments compared to SWS exper-
iments. Also, a substantial decrease in RMSE ranging from
17 % to 21 % is observed. These results quantitatively show
that adding PWS measurements in relative-humidity analy-
ses improves their accuracies. For relative humidity, the num-
ber of available observations is multiplied by 14 on average
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Figure 10. MSLP observations of (a) SWS network and (b) SPWS network at 18:15 UTC on 26 May. SWSs are indicated by coloured
triangles with black contours and PWSs by coloured circles. The instantaneous wind gust is shown with barbs. Base reflectivity (Z) in grey
colours indicates thunderstorm activity and location. Reflectivities over 40 dBZ are illustrated with bold black contours.
Table 5. Statistics of the LOOCV performed on SWS and SPWS observations of MSLP and validated on SWS observations for each case
study. The evolution (in %) is relative to the RMSE of SWS observations.
Case study 26 May 2018 4 July 2018 15 July 2018 28 August 2018
Network SWS SPWS SWS SPWS SWS SPWS SWS SPWS
MSLP error (hPa)
Median 0.012 −0.001 0.015 −0.002 0.030 −0.002 0.048 0.002
RMS 0.404 0.099 0.702 0.187 0.449 0.104 0.611 0.151
% of evolution −7 % −73 % −77 % −75 %
over the four cases with the SPWS network compared to the
SWS network.
5.4 Sensitivity to the gridding method
To study the sensitivity to the gridding method, we slightly
modified the gridding method for the 26 May case. The
power factor of the IDW was set to 1 instead of 2. We
observe little sensitivity to the change of the power factor.
With a power factor of 1 (respectively 2), for SPWS the
MSLP RMSE equals 0.118 hPa (0.099 hPa), the temperature
RMSE equals 0.877 ◦C (0.889 ◦C) and the relative-humidity
RMSE equals 5.480 % (5.375 %). Decreases in RMSE reach
70 % (75 %) in MSLP, 16 % (16 %) in temperature and 17 %
(21 %) in relative humidity with SPWS compared to SWS.
6 Results for selected convective cases
In the following section, comparisons are made between
SWS and SPWS networks by showing observed values at
station locations or by comparing SWS and SPWS analyses.
6.1 Contribution of PWSs to MSLP analyses
6.1.1 26 May 2018
At 12:45 UTC on 26 May 2018, a squall line was located
over the south-west of France. The MSLP field of SWS
analysis (Fig. 11a) exhibits a single pressure high, reaching
1014.9 hPa, in the western part of the MCS, south of the high-
est reflectivities. It does not show significant pressure pertur-
bations or strong pressure gradients in the eastern part of the
MCS. In SPWS analysis (Fig. 11b), a crescent-shaped pres-
sure high associated with the system is identified in MSLP,
reaching 1015.0 to 1015.5 hPa, especially near and under the
highest reflectivities in the convective part of the storm. A
MSLP low is located at the rear of the stratiform part. Along
the strong pressure gradients revealed by the SPWS network,
high wind gusts of 19 m s−1 at 12:10 UTC and 25 m s−1 at
12:38 UTC were observed in the eastern part of the MCS.
The MSLP field agreeing the most with MSLP anomalies de-
scribed by the theory of squall lines (Johnson and Hamilton,
1988; Haertel and Johnson, 2000) is found in SPWS analysis.
SPWS analysis is also more coherent with surface wind ob-
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Figure 11. MSLP (a, c, e) SWS analyses and (b, d, f) SPWS anal-
yses at (a, b) 12:45 UTC, (c, d) 18:45 UTC and (e, f) 19:15 UTC on
26 May. Reflectivities over 40 dBZ are illustrated with bold black
contours. SWS MSLP measurements are shown by coloured trian-
gles with black contours. The instantaneous wind gust is shown with
barbs, and the highest gust during the last 10 min over 17 m s−1 is
annotated nearby.
servations than SWS analysis. A rise in MSLP under the su-
percell evolving ahead of the squall line is also exhibited by
the SPWS analysis but is not observed in the SWS analysis,
whereas a MSLP rise is usually observed under supercellular
storms (Clark et al., 2018). Effects of this cell near the ground
are confirmed by a nearby SWS which recorded a 22 m s−1
gust. An interesting MSLP feature is shown by SPWS anal-
ysis in this case: the MSLP field exhibits a crescent-shaped
structure after 12:25 UTC, whereas the same structure is ob-
served in reflectivity only after 13:00 UTC. The feature is ob-
served just before the squall line evolve in a bow echo.
At 18:45 UTC, major differences between both analyses
appear in MSLP. A surge in pressure associated with the bow
echo is not visible in the SWS analysis (Fig. 11c), while the
SPWS analysis shows it (Fig. 11d). At the surface high winds
were observed: a SWS recorded a 20 m s−1 wind gust under
the gust front at 18:48 UTC. Moreover, the high exhibited
by the SPWS analysis is collocated with reflectivities over
40 dBZ, indicating the location of thunderstorm cores. These
clues, associated with the brutal increase in MSLP observed
further by SWSs, agree with the presence of a MSLP high,
absent of the SWS analysis.
At 19:15 UTC (Figs. 11e and f), the bow echo was over
Normandy. SPWS analysis exhibits a pressure surge asso-
ciated with the convective system with strong gradients of
MSLP, especially in the part of the bow echo perpendicular
to the propagation direction. This feature is coherent with the
18:45 UTC SPWS analysis and confirmed by a SWS on its
path: it recorded a surge in MSLP reaching 1.5 hPa in 10 min
and 2.8 hPa in 1 h. The MSLP pressure front observed in the
SPWS analysis is only partially seen by the SWS analysis:
the SWS analysis exhibits independent MSLP surges and
misses the MSLP maximum exhibited by the SPWS analysis.
Moreover, at the same time, the radar network observed a de-
crease in reflectivities, especially in the northern part of the
MCS, indicating a decay of the convective activity. However,
near the surface, the SPWS analysis does not exhibit the van-
ishing of the MSLP high associated with the gust front. This
decay is also not observed in surface winds: high wind gusts
collocated and temporally synchronized with the gust front
described by SPWS analyses were still observed. Gusts were
recorded by four SWSs located in the north of Normandy,
near the sea: 20 m s−1 at 19:11 UTC, 22 m s−1 at 19:13 UTC,
25 m s−1 at 19:25 UTC and 23 m s−1 at 19:27 UTC. Also, in
the western part of the bow echo, where few thunderstorms
remained, SPWS analysis shows weaker MSLP gradients
than in the northern part of the bow echo. It is confirmed
by SWSs that observed only moderate wind gusts.
The SWS network alone is not able to seize most MSLP
features associated with this MCS, exhibited by the SPWS
network. Wind speed, wind direction and SWS MSLP mea-
surements are temporally and spatially coherent with the
SPWS analyses, strengthening the confidence in this new
analysis. In similar cases, the indication of remaining sharp
MSLP gradients while radar reflectivities are decaying may
help forecasters to keep warning about possible strong gusts
near the surface, which seems relevant given the gusts ob-
served in this case. During the bow echo life cycle, the
SPWS analyses exhibit several pressure surges as described
by Adams-Selin and Johnson (2010). The SPWS network
may be used in further studies to compare these observed
surges to their pressure surge-new bowing cycle theory.
6.1.2 4 July 2018
At 13:55 UTC on 4 July 2018, a well-formed squall line lo-
cated near the mouth of the Garonne was moving towards the
north-east. It generated a west–north-west 25 m s−1 gust in
Bordeaux at 13:49 UTC and a west–south-west 18 m s−1 gust
at 13:55 UTC in another SWS. The SWS analysis in Fig. 12a
exhibits a MSLP high, but pressure gradients remain moder-
ate: there is no indication of strengthening wind in the area.
In the SPWS analysis visible in Fig. 12b, sharp gradients of
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Figure 12. As in Fig. 11 but for the 4 July case. MSLP (a, c) SWS analyses and (b, d) SPWS analyses at (a, b) 13:55 UTC and
(c, d) 15:35 UTC on 4 July.
MSLP appear at the location of the observed strong gusts.
The SPWS analysis is coherent with the location of convec-
tive cells indicated by radars, with the surges in MSLP mea-
sured by SWSs and also with the wind gust directions almost
perpendicular to MSLP gradients observed in the southern
part of the line.
At 15:35 UTC, the SPWS analysis in Fig. 12d exhibits
strong MSLP gradients, while SWS analysis in Fig. 12c
shows weak gradients in comparison. These strong MSLP
gradients are coherent with the position of the convec-
tive cells and the measured surface gust speeds. Gusts up
to 32 m s−1 at 15:26 UTC and 31 m s−1 at 15:32 UTC are
recorded by SWSs.
6.1.3 28 August 2018
At 19:05 UTC on 28 August 2018, a squall line was mov-
ing north–north-eastwards. Radar indicated a broad area of
strong reflectivities over 40 dBZ. At the surface, high wind
gusts were measured: 27 m s−1 near the centre of the line at
18:48 UTC, 31 m s−1 in its southern part at 18:58 UTC and
28 m s−1 in the northern part of the line at 19:04 UTC. These
strong gusts were associated with jumps in MSLP: for ex-
ample, in the northern SWS, the wind gust was preceded
by a 2.8 hPa surge in 4 min between 19:00 and 19:04 UTC.
These observed strong MSLP gradients at the gust front
are in agreement with the sharper gradients shown by the
SPWS analysis in Fig. 13b compared to the SWS analysis in
Fig. 13a. Also, the location of the gust front, especially in its
eastern part, is different between analyses: the SPWS analy-
sis in Fig. 13b shows that the front has not reached two SWSs
located south-east of the “32” number, whereas according to
the SWS analysis in Fig. 13a, they were already affected by
the front. SWS observations show weak gust speed, support-
ing the accuracy of the SPWS analysis.
At 20:35 UTC, SWSs observed strong gusts at the rear of
the pressure front extending from north–north-west to south-
east (Fig. 13c). The MSLP field of the SWS analysis does
not explain such gusts, especially in the northern parts of the
figure. The SPWS analysis in Fig. 13d reveals a MSLP surge
under the northern convective line, which is missed by the
SWS analysis. This high seems to cause the wind gusts be-
tween 19 and 23 m s−1 observed near the surface. The SWS
analysis also indicates a lower surge in pressure at the south
compared to SPWS analysis, probably because no SWS is lo-
cated at its centre. The SPWS analysis provides insight about
the convection organization because it shows that the convec-
tive line to the south and the one to the north are two indepen-
dent squall lines: two pressure surges with separated wake
lows at the rear are visible in the SPWS analysis, each cor-
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Figure 13. As in Fig. 11 but for the 28 August case. MSLP (a, c) SWS analyses and (b, d) SPWS analyses at (a, b) 19:05 UTC and
(c, d) 20:05 UTC on 28 August.
responding to the theoretical structure of a squall line (John-
son and Hamilton, 1988). Even if their gust fronts merged in
some areas, which triggered the formation of scattered cells
between them, the pressure field and the direction of the main
cells indicate that these two squall lines do not merge. The
independence of the two lines is unclear with the SWS anal-
ysis in MSLP or with radar reflectivities. The independence
of these two squall lines seems to be accurate because after-
wards, according to radar reflectivities, the convective cells
associated with the two MCS followed slightly different di-
rections.
6.2 Contribution of PWSs to temperature and
humidity analyses
The contribution of PWSs in two situations is shown. Mea-
surements of surface pressure, temperature and relative hu-
midity of SPWS network allow computing derived quanti-
ties such as virtual temperature, Tv, the temperature of a dry
air parcel which has the same density as the humid air con-
sidered, and the virtual potential temperature associated, θv,
which is related to buoyancy and is identified as pertinent
to track cold pools (e.g. Drager and Van den Heever, 2017).









with P , M and R0 being defined in Eq. (1); Tv being de-
fined in Eq. (3); P0 = 1000 hPa being the standard reference
pressure; and cp = 72
R0
M
being the specific heat capacity at a
constant pressure.
6.2.1 4 July 2018
In the morning of 4 July 2018, before the line studied in
Sect. 6.1.2 affected the Bordeaux region, isolated storms
formed over the south-west of France and moved north–
north-eastwards. At 12:55 UTC, a cluster of convective cells
was seen by radar (Fig. 14a and b). The storm identified as
a supercell, south-east of this cluster, produced tennis-ball-
sized hail a few minutes later. With the SPWS network, a
temperature drop of about 6 ◦C in 10 min under this cell and a
rapid rise in relative humidity are observed. This is confirmed
by a SWS which was on the path of this convective cell a few
minutes later: the temperature dropped from 23.9 to 17.4 ◦C,
and relative humidity rose from 67 % to 94 % in 30 min. In
the upper-right part of the Fig. 14b, a storm crossed the east-
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Figure 14. Observations of (a, b) temperature and (c, d) relative humidity at 12:55 UTC on 4 July with (a, c) SWS network and (b, d) SPWS
network. SWS measurements are shown by coloured triangles with black contours. Additional 6 min time steps stations are circled in black
with values, and road weather stations are only circled in black. Reflectivities > 18 dBZ are light grey, and reflectivities > 40 dBZ are grey
with black contours.
ern part of the city of Limoges, where the spatial density of
PWSs is high. The path of the cell is visible in temperature
and relative humidity with more details with SPWSs than
with SWSs only. The SWS located west of Limoges mea-
sured a 71 % relative humidity, while several PWSs, located
closer to the path of the cell, exceeded 80 %, values coherent
with road station measurements of about 85 % to 95 %. Also
near the mouth of the Garonne, at the left of Fig. 14d, PWSs
indicate high relative humidity between 70 % and 90 % that
disagrees with a SWS measured value of 60 %. The analysis
of radar reflectivities indicates that two storms concerned this
area, but the SWS was not directly reached by one of them.
In this case, the higher density of PWSs gives fine details of
features in temperature and humidity associated with deep
convection.
Later this day, isolated storms also formed before the ar-
rival of a squall line over the west of the Massif Central
mountains. One in particular created a powerful cold pool:
temperature dropped by 15.1 ◦C and relative humidity in-
creased by 61 % in 110 min at a SWS located near the centre
of it. At 15:35 UTC, additional weather stations not used to
build analyses of Fig. 15a and b, measuring only tempera-
ture with a 6 min time step (measured at 15:36 UTC), were
added to the figures to assess the quality of the temperature
fields. Main differences in temperature are observed in the
warm area between the cold pool and the left of the figures.
Two additional weather stations agree with the increase in
temperature proposed in this area by the SPWS analysis in
Fig. 15b, especially north-west of the cold pool. A small de-
crease in temperature is also shown by the SPWS analysis
south-west of the figure associated with a small convective
cell but is not shown by the SWS analysis. In terms of rel-
ative humidity, differences are also visible between Fig. 15c
and d. In four areas, east, south–south-east, south-west and
west–south-west, of the central cold pool, relative humidity
is higher in SPWS analysis than in SWS analysis. After look-
ing at the reflectivity field, the observed increases are tem-
porally and spatially consistent with the passage of isolated
convective cells over these four areas.
In this case, the development of a cold pool that extended
over time in all directions is observed. The extension of the
cold pool towards the south, east and west initiated deep con-
vection in these directions between 15:35 and 15:55 UTC
(Fig. 16). South of the cold pool, small cells advected in
a south-westerly flux brutally strengthened near the cold-
pool boundary. Two PWSs, located in this area, observed
the southern boundary of the cold pool: SPWS analyses be-
tween 15:25 and 15:45 UTC show the θv = 31 ◦C limit ex-
tending southwards faster than in SWS analyses, near the
location where convective cells strengthened. Fine-scale ob-
servations of cold-pool boundaries may help to identify lo-
cations where lifting is favoured. West of this isolated cold
pool, secondary convective initiation was observed before the
MCS cold pool located to the left of the figure and the iso-
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Figure 15. (a, b) Temperature and (c, d) relative-humidity (a, c) SWS analyses and (b, d) SPWS analyses at 15:35 UTC on 4 July. Station
measurements are as in Fig. 14. Reflectivities over 40 dBZ are illustrated with bold black contours.
lated cold pool merged. Areas where convective storms were
triggered have a higher θv in SPWS analysis (Fig. 16f) than in
SWS analysis (Fig. 16e). At 16:15 UTC, the main difference
between both analyses concerns a warm zone between the
MCS cold pool to the west and the isolated cold pool. Warm
conditions with temperatures around 24 ◦C are observed by
SPWS network, while the SWS network indicates tempera-
tures between 20 and 22 ◦C. These higher temperatures are
confirmed by two additional weather stations indicating tem-
peratures 2 to 4 ◦C higher than the temperature given by SWS
analysis. These differences in temperature mainly explain the
differences in potential virtual temperatures observed in this
area between Fig. 16e and f: θv values between 26 and 30 ◦C
are indicated by SPWS analysis against 24 to 26 ◦C in SWS
analysis.
6.2.2 15 July 2018
On 15 July 2018, an isolated thunderstorm formed at the
south-east of Arcachon Bay (Fig. 17), where converging
winds due to a sea breeze were observed. A SWS was lo-
cated near the initiation point and measured warm tempera-
tures around 32 ◦C before the initiation and relative humid-
ity around 48 %. North of this station, other inland SWSs
with comparable temperatures measured lower relative hu-
midity between 34 % to 38 % at the same time. Steep gradi-
ents of 2 m temperature and 2 m relative humidity were ob-
served, with a 5 ◦C temperature change within 40 km and a
22 % relative-humidity change within 30 km. The thunder-
storm moved north-eastwards and triggered the initiation of
few convective towers. The cluster of convective towers then
split into two main cells, one headed east and the other north
(Fig. 17). At the surface, both cells induced drops in temper-
ature and rises in relative humidity. However, at 14:45 UTC,
no SWS was directly under the path of the cells: only a small
decrease in temperature and small increase in relative humid-
ity were observed at long range. At the same time, several
PWSs recorded drops in temperature and strong increases
in relative humidity associated to radar reflectivities above
40 dBZ. At the next time steps, several SWSs detected fea-
tures of similar or higher amplitude that supported the con-
sistency of PWS observations. In this case, adding PWSs
gives insight into the extension of the cold pool associated
with thunderstorms and confirms that precipitation are reach-
ing the surface. This leads to differences between SWS and
SPWS analyses up to 6 ◦C in temperature, 30 % in relative
humidity and 8 ◦C in virtual potential temperature in areas
affected by thunderstorms. The increased spatial density con-
tributes to a finer mapping of areas that were cooled or, on
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Figure 16. θv (a, c, e) SWS analyses and (b, d, f) SPWS analyses at (a, b) 15:25 UTC, (c, d) 15:45 UTC and (e, f) 16:15 UTC on 4 July.
Reflectivities over 40 dBZ are illustrated with bold black contours.
the contrary, areas where convective cells have not cooled
the atmosphere near the ground, which may be the location
of further convective initiations.
7 Conclusions
Some PWS networks now sample the atmosphere at high
spatial and temporal resolution: the Netatmo network, on
which this study is focused, constitutes a network of weather
stations of identical sensors with unprecedented density
available in near-real time, with a minimum 5 min temporal
resolution.
Adding raw PWS data in observed surface analyses
strongly deteriorates the RMSE calculated by LOOCV in
comparison with using only SWS analyses. This increased
the RMSELOOCV from 41 % to 72 % in temperature and from
6 % to 31 % in relative humidity depending on the case,
showing the negative contribution of PWSs if they are not
properly preprocessed and quality-controlled.
An automatic processing including a quality control was
designed and based on comparison with SWS analyses over
short temporal windows. Median systematic errors are com-
puted and corrected at first for all parameters. Simple quality
checks with four steps in pressure, and only three in temper-
ature and humidity, were designed. In terms of temperature
and humidity, the main step eliminates PWS time series with
departures that are too high when compared to SWS analyses
in RMSE. The RMSE threshold is automatically chosen by
minimizing a RMSELOOCV, taking the SWS network as the
validation dataset. With respect to pressure, an algorithm per-
forming, at each step, a LOOCV taking all stations as the val-
idation dataset was developed. The PWS providing the high-
est RMSELOOCV,k is eliminated at each step. The algorithm
stops when the first local minimum in RMSELOOCV is ob-
tained. Over the four case studies, the mean number of PWS
observations kept after processing is 91 % ± 3 % in MSLP,
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Figure 17. (a, b) Temperature, (c, d) relative-humidity and (e, f) virtual potential temperature (a, c, e) SWS analyses and (b, d, f) SPWS
analyses at 14:45 UTC on 15 July. Station measurements are as in Fig. 14. Reflectivities over 40 dBZ are illustrated with bold black contours.
37 % ± 7 % in temperature and 39 % ± 12 % in relative hu-
midity. On average, the number of available observations is
multiplied by 134 in MSLP, by 11 in temperature and by 14
in relative humidity.
A LOOCV was performed in several convective cases
to validate the method on the SWS observations. Results
over metropolitan France show a substantial decrease in the
RMSELOOCV between 73 % and 77 % in MSLP. Decreases in
RMSELOOCV are also observed in temperature between 12 %
and 23 %, while the decrease in relative humidity reaches
17 % to 21 %. These scores quantitatively show that adding
PWSs to SWSs improves the accuracy of surface analyses,
especially in MSLP.
Qualitatively, fine-scale structures partly or not seen by
SWS network only showed up in MSLP, temperature and
humidity when PWS and SWS networks were combined in
several case studies. In terms of MSLP, pressure surges ac-
companying squall lines were observed as well as wake lows
at the rear of these lines. Pressure surges accompanying in-
dividual cells were also observed. A crescent-shaped MSLP
structure was observed approximately 1 h prior to the transi-
tion of a squall line in a bow echo. Also, a gust front still pro-
ducing wind gusts up to 25 m s−1 was detected and its move-
ment tracked while its associated convective system exhib-
ited rapid decay in radar reflectivities. These structures were
consistent with the movement of storm systems detected by
radar and with observed variations in MSLP or wind speed
at SWSs locations. All these structures observed with the
SPWS network were only partly visible or not visible at all
with SWS observations only.
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In temperature and humidity, temperature drops and hu-
midity surges accompanying most of the cells were ob-
served, giving a storm signature at the ground in temperature
and humidity. The virtual potential temperature θv derived
from surface observations was spatialized at an unprece-
dented spatial resolution thanks to PWS contributions. In two
case studies, cold-pool propagation and secondary convec-
tive initiation over areas of high virtual potential tempera-
tures, i.e. favourable locations for near-surface parcel lifting,
were observed. Future work will focus on using these obser-
vations for the validation of fine-scale numerical simulations
of convective cases. The goal is to figure out whether these
simulations reproduce all the phenomena observed by these
PWSs and investigate the potential differences as a prepara-
tory work before a possible assimilation of these new data.
Future work may also include the development of an oper-
ational tool to display these PWS measurements, especially
to track convective structures, at a 5 min temporal resolution
if possible. Points as early discrimination between surface-
based and elevated convection, as well as favoured locations
for convective initiation or secondary cell development, al-
ready highlighted by Clark et al. (2018), may also be investi-
gated.
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CHAPITRE 3. APPORT DES DONNÉES DE STATIONS PERSONNELLES POUR
L’OBSERVATION DE LA CONVECTION PROFONDE À FINE ÉCHELLE
3.3 Comparaison entre les analyses SPWS et APROFUS
pour les cas étudiés
Figure 3.2 – Température à 2 m le 26 mai 2018 à 14:00 UTC au nord de la région Nouvelle-
Aquitaine (a) prévue à échéance 5 h par AROME réseau 09:00 UTC, analysée par (b) APROFUS
et (c) les analyses SPWS. Les réflectivités supérieures à 40 dBZ (a) prévues par AROME issues
du champ de réflectivité maximale sur chaque colonne verticale et (b,c) observées issues de
la mosaïque radar opérationnelle sont superposées en gras. Les limites départementales et les
rivières sont indiquées en traits fins noirs et bleus. L’analyse SPWS n’est pas calculée sur l’océan
Atlantique ou les grandes étendues d’eau (en blanc).
Nous allons rapidement comparer les analyses SPWS aux analyses opérationnelles APRO-
FUS (présentées dans la section 2.4) qui sont également élaborées par une méthode de spa-
tialisation exacte des observations, c’est-à-dire qu’aux points où l’on dispose d’observations,
le champ spatialisé est égal à l’observation (lorsque l’observation n’est pas rejetée). La diffé-
rence majeure entre les deux méthodes d’analyses est que les analyses SPWS n’utilisent que
des observations pour la spatialisation tandis que les analyses APROFUS, dans leur version
2018 présentée ici, utilisent des prévisions AROME comme dérives externes de la méthode de
krigeage des observations.
Nous l’avons évoqué à la section 1.5, les modèles actuels de prévision numérique ont énormé-
ment de difficultés à prévoir la position correcte de cellules orageuses individuelles à une heure
donnée. Dans le cas du 26 mai 2018, présenté dans l’article, on peut voir sur la Figure 3.2a
la prévision à 5 h d’échéance du réseau AROME de 09:00 UTC. On voit que des réflectivités
supérieures à 40 dBZ, qui indiquent la position des cellules convectives les plus vigoureuses, sont
prévues par AROME le long d’un axe sud-sud-est–nord-nord-ouest qui s’étend depuis le dépar-
tement du Lot-et-Garonne jusqu’en Charente-Maritime. Dans la réalité, les radars observent
deux systèmes convectifs bien moins étendus couvrant seulement deux départements (en gras,
Figure 3.2b,c). Le champ de température à 2 m simulé par la prévision AROME, cohérent avec
l’organisation de la convection indiquée par les réflectivités, présente un gradient remarquable
de température qui est cerclé de violet sur la Figure 3.2a, mais également une zone plus froide
que les alentours associée à une cellule convective isolée simulée au nord de la Charente, à l’est
du gradient. Comme d’après les observations, les cellules orageuses ont des positions et des
organisations différentes, et puisque plusieurs des cellules simulées par AROME ne sont pas
du tout observées, il n’y a aucune raison physique que le champ de température analysé soit
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Figure 3.3 – Comme la Fig. 3.2 pour l’humidité relative à 2 m.
similaire au champ de température prévu.
Or, l’analyse APROFUS présentée sur la Figure 3.2b utilise dans son élaboration la der-
nière prévision AROME disponible présentée sur la Figure 3.2a. On constate tout de suite que
l’analyse APROFUS de 14:00 UTC reproduit le fort gradient de température exactement au
même emplacement que celui simulé par AROME, ceci en contradiction avec plusieurs obser-
vations des stations conventionnelles de surface. La baisse ponctuelle de température simulée
par AROME à l’est du gradient est également reproduite, à nouveau en contradiction avec des
observations de surface. On constate que l’analyse APROFUS reproduit les structures propo-
sées par des prévisions à courte échéance et accorde une plus grande confiance à ces prévisions
pourtant erronées qu’aux observations. Les analyses SPWS reproduisent le fort gradient de
température le long du bord d’attaque de la ligne de grains localisée grâce aux réflectivités
radar, ce qui est cohérent avec les observations et les connaissances que l’on a de ce type de
système convectif.
À la même heure, des incohérences similaires sont observées dans l’analyse APROFUS
d’humidité relative (Fig. 3.3b), qui n’arrive pas à se détacher du champ d’humidité relative
prévu par AROME et reproduit les signatures de forte augmentation d’humidité au sol dans
des lieux ou des cellules convectives sont simulées par AROME mais ne sont pas observées
par les radars (ellipses violettes sur la Figure 3.3). Les analyses SPWS ne présentent pas ces
signatures incohérentes. On observe d’ailleurs une incohérence entre les analyses APROFUS
d’humidité relative à 2 m (Fig. 3.3b) et de température à 2 m (Fig. 3.2b), puisque la mesure de
température de la station mesurant 13,8 ◦C est rejetée tandis que la mesure de 93 % d’humidité
relative de cette même station est conservée. Le rejet d’une de ces deux mesures n’a aucune
raison physique sachant que la hausse d’humidité relative observée au passage de la plage froide
associée à une ligne de grains est concomitante à une forte baisse de température d’après nos
connaissances sur les lignes de grains et l’ensemble des séries temporelles des observations de
surface collectées ce jour là. Cette incohérence dans le traitement des données d’une même
station est observée à plusieurs échéances et sur plusieurs stations.
Concernant la pression réduite au niveau de la mer, à nouveau, la structure du champ
de pression dans l’analyse APROFUS est quasiment une copie de la prévision AROME alors
qu’une partie des cellules convectives créant ces perturbations de pression ne sont pas du tout
observées dans la réalité. Le champ de pression tiré des analyses SPWS est beaucoup plus
réaliste et permet d’observer finement la surpression associée à la ligne de grains mais également
la dépression de sillage au sud-ouest de la ligne, ceci de façon cohérente avec les observations
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Figure 3.4 – Comme la Fig. 3.2 pour la pression réduite au niveau de la mer.
Figure 3.5 – Comme la Fig. 3.2 pour l’humidité relative à 2 m le 26 mai 2018 à 13:00 UTC.
L’analyse APROFUS est alors élaborée avec la prévision AROME échéance 7 h du réseau de
06:00 UTC.
de surface dont on dispose.
Enfin les analyses APROFUS manquent de cohérence temporelle : chaque changement de
réseau AROME utilisé comme dérive externe entraîne des changements brutaux. Par exemple,
la zone d’humidité inférieure à 70 % indiquée par la petite ellipse violette sur la Figure 3.5b
disparaît brutalement à l’analyse de l’heure suivante présentée sur la Figure 3.3b, sans que cela
soit lié à un phénomène météorologique particulier. Cette zone sèche est d’ailleurs issue de la
simulation AROME (Fig. 3.5a) et conduit à la présence dans l’analyse APROFUS de gradients
d’humidité totalement irréalistes dans la partie sud de cette zone. Cette zone n’est absolument
pas observée dans les analyses SPWS. De plus, deux réseaux AROME différents peuvent être
utilisés pour élaborer l’analyse de deux variables différentes à la même heure, conduisant à des
incohérences.
Les analyses SPWS permettent ainsi de mettre en évidence la mauvaise performance dans
des cas convectifs de la méthode d’analyse d’APROFUS dans laquelle, en cas de désaccord
entre des prévisions à courte échéance et des observations, on accorde un poids plus important
aux prévisions. Ce choix mène à des erreurs importantes d’analyse, à des incohérences spatiales
entre variables de la même analyse mais également à des incohérences temporelles entre deux
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pas de temps de la même analyse. L’identification de ces incohérences sur plusieurs cas orageux
de 2018 a contribué à une refonte de la méthode de calcul des analyses APROFUS à partir de
novembre 2019. La nouvelle méthode remplace en particulier une partie des prévisions AROME
utilisées par de réelles analyses AROME-PI. Cette nouvelle version mériterait d’être évaluée
sur des cas convectifs.
Plus largement, la plus-value apportée par APROFUS mériterait d’être évaluée vis-à-vis
de légères adaptations du système actuel d’analyse AROME-PI. En effet, pour la pmer, la T2m,
l’Hu2m, ou u10m et v10m, la plus-value d’APROFUS par rapport aux analyses AROME-PI est de
réaliser une spatialisation exacte. Ceci est utile puisque l’analyse calculée par AROME-PI à ces
niveaux n’est pas égale aux observations aux points où l’on en dispose car l’ébauche contribue
au calcul de l’analyse aux côtés des observations. Toutefois, en réalisant une courte étape
supplémentaire d’assimilation, pour quelques paramètres et à quelques niveaux (par exemple
au sol, à 2 m et à 10 m), dans laquelle on augmenterait fortement le poids des observations
vis-à-vis de l’ébauche, on pourrait reconstituer une analyse AROME-PI presque exacte aux
points d’observations dont on dispose, qui répond exactement au même besoin. L’avantage par
rapport aux analyses APROFUS est que toutes les variables pourraient être calculées avec une
même méthode, par le même système, et les incohérences entre variables seraient limitées. Le
bénéfice d’APROFUS vis-à-vis de ces adaptations d’AROME-PI, en particulier pour des cas
orageux pourrait être évalué dans des travaux ultérieurs.
3.4 Perspectives
L’apport des données de stations personnelles connectées étant démontré, une des premières
perspectives de ce travail est la pérennisation de la collecte des données, la collecte d’autres
réseaux d’objets connectés et l’élaboration d’outils de mise à disposition afin de faciliter l’ex-
ploration de cette masse de données en temps réel.
Les méthodes à la fois de contrôle qualité et d’élaboration de l’analyse proposées dans
l’article peuvent être améliorées. L’étape de contrôle qualité peut être adaptée pour pouvoir
être réalisée en temps réel. Le contrôle qualité utilise actuellement les séries temporelle de
données des stations personnelles et conventionnelles pour l’ensemble d’un cas étudié : il est
possible d’utiliser seulement les données passées. La méthode de spatialisation utilisée pourrait
aussi être perfectionnée, par exemple pour mieux représenter les inversions de température : le
taux de décroissance de la température avec l’altitude pourrait intégrer des ruptures de pente
sur le modèle proposé par Mestre (2016). Le nombre de données prises en compte dans l’analyse
pourrait augmenter. Les données de plusieurs réseaux de stations partenaires présentés dans
la section 2.1.2 tels que les réseaux de stations routières ou EDF, seulement utilisées dans
l’article pour une validation subjective, pourraient être intégrées dans le calcul de l’analyse.
D’autres données d’objets connectés comme des données de véhicules connectés ou d’autres
réseaux de stations personnelles pourraient également être intégrées. L’algorithme proposé offre
désormais une référence à laquelle il est possible de confronter tout nouvel algorithme de contrôle
qualité, qui serait par exemple conçu par des méthodes d’intelligence artificielle. Pour faciliter la
réutilisation de l’algorithme, le code informatique pourra être déposé en ligne sur une plateforme
de partage de code telle que Github, documenté et son exécution devra être aisée à partir de
fichiers de données d’observation standards.
Plus globalement, les résultats obtenus ouvrent la voie à l’étude de l’apport des données de
stations personnelles dans les systèmes d’analyse opérationnels de Météo-France utilisant des
données de surface, que ce soient des méthodes de spatialisation ou d’assimilation de données.
Puisqu’un grand nombre de méthodes d’analyse et de contrôle qualité des données de surface
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— issues de réseaux conventionnels ou d’objets connectés — existent dans la littérature (voir la
section 2.4), il serait souhaitable de développer un banc de test d’évaluation objective de la per-
formance de ces diverses méthodes d’analyses et de contrôle qualité. Par exemple, l’amélioration
de la qualité des analyses de pmer grâce au très grand nombre de données de stations connectées
utilisées est particulièrement importante. Cependant, dans l’état actuel des choses, les scores
obtenus sont difficilement comparables à ceux d’autres analyses en l’absence de documentation
détaillant le calcul de leurs scores.
Ainsi, pour les analyses basées sur des méthodes de spatialisation disponibles à Météo-
France, il serait souhaitable de mettre à disposition les codes informatiques de ces analyses sur
une plateforme de partage de code, de documenter précisément les algorithmes existants et indi-
quer précisément quelles données sont utilisées pour le calcul des scores lorsque des évaluations
sont déjà réalisées de façon routinière. Ceci permettrait (i) d’évaluer l’ensemble des analyses
dont nous disposons avec les mêmes métriques (ii) de proposer des améliorations (iii) d’aban-
donner l’utilisation des analyses les moins performantes (iv) de quantifier aisément l’apport
de nouvelles données comme les données d’objets connectés dans ces analyses opérationnelles.
Ensuite, pour évaluer l’apport dans les analyses élaborées par des méthodes d’assimilation de
données, il faudra lancer des expériences d’assimilation de ces données d’objets connectés. En-
fin, l’apport de ces données pour le post-traitement des prévisions de variables météorologiques
comme la température mérite également d’être exploré dans le sillage de l’étude de Nipen et al.
(2020). Pour l’instant, l’étude de l’apport des données d’objets connectés dans les systèmes
d’analyse opérationnels doit être réalisée dans un cadre de recherche, et l’intégration de ces
données dans une chaîne opérationnelle qui alimente des activités commerciales n’est possible
que si les licences d’utilisation de ces données le permettent.
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Chapitre 4
Étude de l’épisode méditerranéen de
2018 dans l’Aude combinant stations
conventionnelles et personnelles
L’apport des données de pression, température et humidité des stations personnelles dans
l’élaboration d’analyses à 2 m a été évalué au chapitre 3 pour divers systèmes convectifs organi-
sés en plaine. Parmi la diversité des phénomènes convectifs affectant la France métropolitaine,
les phénomènes convectifs à l’origine des épisodes de précipitations les plus intenses sont ob-
servés dans les régions méditerranéennes. Au cours de ce chapitre, nous allons nous intéresser
à quantifier l’apport des observations de précipitations des stations personnelles connectées au
cours d’un épisode méditerranéen mais également étudier l’épisode à l’aide des analyses incluant
les données de stations personnelles connectées élaborées au chapitre 3.
Ces épisodes méditerranéens fortement précipitants ou HPEs (heavy precipitation events),
définis comme des épisodes dont les précipitations en 24 h dépassent 150 mm, ne se cantonnent
pas au sud-est de la France mais sont également observés sur l’ensemble des régions côtières de
la mer Méditerranée (Ricard et al., 2012). Ils provoquent des crues éclairs à l’origine d’événe-
ments dramatiques. Les cumuls de précipitations importants observés durant ces épisodes s’ex-
pliquent par la régénération continue de cellules convectives, constituant des systèmes convectifs
de mésoéchelle (section 1.3.4), cette régénération produisant des précipitations de façon quasi
stationnaire toujours au-dessus des mêmes zones. L’étude des mécanismes à l’origine de la for-
mation et du cycle de vie de ces cellules convectives a été l’objet d’étude de la campagne de
recherche HyMeX de 2010 à 2020 (Drobinski et al., 2014; Ducrocq et al., 2014). Les méca-
nismes principaux impliquent une situation synoptique canalisant un flux rapide d’air chaud
et humide dans les basses couches de l’atmosphère appelé jet de basses couches. Les parcelles
d’air transportées par ce jet, sont réchauffées et humidifiées par la mer Méditerranée ce qui
augmente leur instabilité conditionnelle. Elles sont ensuite soulevées par le relief ou d’autres
forçages présents au-dessus de ces régions côtières, ce qui leur permet d’atteindre leur niveau
de convection libre. Une fois les premiers orages initiés, la position et l’intensité des forçages
autres que le relief peuvent être modifiés par l’interaction du système convectif de mésoéchelle
avec son environnement. La combinaison de ces ingrédients, en particulier les caractéristiques
uniques de chaque situation synoptique et l’interaction complexe du jet de basses couches avec
le relief modulent la localisation, l’intensité des précipitations et leur durée, conduisant à une
multitude de cas différents.
Dans la nuit du 14 au 15 octobre 2018, la région Occitanie, en particulier le département de
l’Aude et dans une moindre mesure le Tarn, l’Hérault et les Pyrénées-Orientales ont été tou-
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chés par un épisode méditerranéen (Kreitz et al., 2020). Un système convectif de mésoéchelle à
régénération rétrograde a engendré des précipitations de plus de 200 mm le long d’une bande
principale de 60 km de long et de 10 km de large au centre de ce département. À l’intérieur de
la bande, le cumul de précipitations le plus élevé mesuré par une station automatique conven-
tionnelle atteint 295,5 mm en 11 h à Trèbes dont 243,5 mm en 6 h et 110,5 mm en 2 h. Le cumul
de précipitations horaire le plus élevé atteint 57,6 mm à Caunes-Minervois. Des observateurs du
réseau climatologique d’État mesurent 318,9 mm à Conques-sur-Orbiel et 306,6 mm à Cuxac-
Cabardès en 2 jours, presque entièrement tombés en 12 h puisque 93 à 99 % des pluies de la
période de 2 jours sont en fait tombés en 12 h sur les stations automatiques des environs. Dans
la bande la plus touchée du département de l’Aude, qui comprend les villes de Trèbes et Vil-
legailhenc (voir la Figure 8 de l’article), zone relativement éloignée du littoral méditerranéen,
la durée de retour de ces précipitations est estimée à plus de 100 ans. La position de la bande
précipitante principale, recouvrant l’ensemble du bassin versant du Trapel a entraîné une crue
éclair majeure de cette rivière située en rive gauche du fleuve Aude, mais également de plusieurs
autres affluents de l’Aude dont le Fresquel et l’Orbiel. Le bilan humain de cet épisode est lourd
puisque qu’il est de 15 décès et 75 blessés ; concernant le bilan matériel, plusieurs ponts ont été
emportés, 7000 maisons ont été inondées et plus de 29 000 sinistres ont été déclarés, pour un to-
tal des dommages estimé à 325 millions d’euros (Préfecture de l’Aude, 2018; Ayphassorho et al.,
2019; Fédération Française de l’Assurance, 2019; Petrucci et al., 2020). Cet épisode fait partie
des épisodes pluvieux les plus meurtriers des 40 dernières années parmi lesquels on compte
les épisodes ayant affecté : Nîmes dans le Gard en octobre 1988, Vaison-la-Romaine dans le
Vaucluse en septembre 1992 (Benech et al., 1993), l’Aude, le Tarn et les Pyrénées-Orientales
en novembre 1999 (Aullo et al., 2002; Ducrocq et al., 2002, 2003), le Gard en septembre 2002
(Delrieu et al., 2005; Ducrocq et al., 2008; Nuissier et al., 2008), le Var en juin 2010 (Bresson,
2011; Payrastre et al., 2019) et les Alpes-Maritimes en octobre 2015.
Dans le cadre du premier objectif de la thèse de quantification de l’apport des observations
des stations personnelles connectées, l’intérêt de l’utilisation des mesures de précipitations des
stations personnelles en complément du réseau conventionnel de pluviomètres a été étudié. Pour
l’étude de faisabilité réalisée sur cet épisode d’octobre 2018, le traitement et le contrôle qua-
lité des données a été réalisé manuellement. Une fois contrôlées, ces données ont été ajoutées à
l’analyse opérationnelle des précipitations ANTILOPE, puis validées avec des données indépen-
dantes de pluviomètres automatiques des SPC (Services de prévision des crues) et manuels du
réseau climatologique (section 2.1), qui n’étaient pas utilisés dans le calcul de l’analyse ANTI-
LOPE en octobre 2018. Ensuite, les analyses SPWS de pmer, T2m et Hu2m élaborées à partir des
données de stations personnelles et conventionnelles et présentées au chapitre 3 sont utilisées
pour étudier les mécanismes ayant conduit à la stationnarité des précipitations au cours de
l’épisode, dans le cadre du troisième objectif de la thèse.
4.1 Résumé de l’article et compléments
L’épisode méditerranéen de 2018 dans l’Aude est étudié d’un point de vue météorologique
en utilisant les modèles numériques opérationnels de Météo-France et une combinaison de don-
nées d’observations des stations conventionnelles collectées par Météo-France et des stations
météorologiques personnelles. Les prévisions disponibles la veille de l’événement et les analyses
au cours de l’événement fournies par les systèmes déterministes AROME (AROME-France dans
l’article), AROME-PI (AROME-NWC dans l’article) et ARPEGE, et le système probabiliste
PEAROME (prévision d’ensemble AROME, AROME-EPS dans l’article) sont utilisées.
La situation synoptique de ce cas est typique d’un épisode fortement précipitant sur le
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Tableau 4.1 – Statistiques des validations croisées évaluant les analyses SWS et SPWS de
pmer, T2m and Hu2m. Les SWSs sont utilisées comme stations de validation pour évaluer les
deux types d’analyses. L’évolution en % est relative à la REQM des analyses SWS.
Analyses SWS SPWS
pmer (hPa)
Médiane des erreurs 0,00 −0,01
REQM (évolution en %) 0,61 0,17 (−73 %)
T2m (◦C)
Médiane des erreurs −0,02 0,00
REQM (évolution en %) 0,85 0,71 (−16 %)
Hu2m (%)
Médiane des erreurs 0,04 −0,42
REQM (évolution en %) 5,96 4,70 (−21 %)
Languedoc-Roussillon (est de la région Occitanie) : à 500 hPa un talweg d’altitude s’isolant en
goutte froide sur l’Espagne induit un flux d’altitude de sud à sud-est sur la région tandis qu’une
dépression se creuse en Méditerranée, accélérant un jet de basses couches d’est à sud-est dirigé
vers le littoral du Languedoc-Roussillon. Cependant, deux ingrédients inhabituels sont tout de
même observés. D’une part, légèrement à l’est de la zone concernée par les plus fortes précipi-
tations, un front froid est observé. Celui-ci délimite une masse d’air froid d’origine Atlantique
confinée près du sol. D’autre part, l’ex-cyclone Leslie est impliqué dans cet événement. Envi-
ron 6 h avant d’atteindre les côtes européennes, Leslie était encore un cyclone de catégorie 1
(NOAA NWS National Hurricane Center, 2018) et a perdu ses caractéristiques tropicales peu
avant d’atteindre le Portugal durant la soirée du 13 octobre 2018, la veille de l’événement for-
tement précipitant. Ensuite, durant la journée du 14 octobre 2018, les vestiges de Leslie se sont
organisés sous la forme d’un front, à l’arrière duquel la dépression méditerranéenne évoquée
ci-dessus s’est formée.
L’étude montre la présence d’une anomalie positive de température de surface de la mer
sur la partie ouest du bassin méditerranéen qui induit une forte évaporation : celle-ci pourrait
avoir joué un rôle aggravant dans la quantité de précipitations qui s’est déversée sur le bassin
de l’Aude. En revanche, dans ce cas, l’humidité du sol ne semble pas avoir joué de rôle signifi-
catif. Une étude des prévisions de précipitations montre que l’événement avait une prévisibilité
limitée, notamment en raison de la petite taille des bassins versants concernés par les cumuls
de pluie les plus élevés.
L’estimation des cumuls de précipitations de ce cas est objectivement améliorée sur les
bassins versants du fleuve Aude par la prise en compte dans l’analyse des précipitations AN-
TILOPE des données pluviométriques des stations personnelles connectés. L’amélioration est
quantifiée par une validation effectuée à l’aide des données de 34 pluviomètres indépendants :
la diminution de la REQM de l’analyse vis-à-vis de ces pluviomètres atteint 10 % sur le bassin
de l’Aude.
Les analyses SPWS des variables de surface ont permis de mettre en lumière la localisation et
l’évolution de signatures en surface corrélées à la stationnarité des précipitations. Comme pour
les cas étudiés dans le chapitre 3, on démontre objectivement par validation croisée (Tableau 4.1)
pour ce cas que les analyses SPWS sont plus précises que des analyses élaborées seulement à
partir des stations conventionnelles (analyses SWS).
Les analyses SPWS mettent en évidence que la stationnarité des précipitations est corrélée
à la présence et à la stationnarité près du sol d’un talweg et d’un fort gradient de température
potentielle virtuelle, gradient matérialisant le front froid. Le talweg reste quasi stationnaire à
l’est des plus forts cumuls de pluie observés durant environ 6 h. Les analyses SPWS permettent
de décrire avec plus de précision que les analyses SWS la quasi-stationnarité du talweg à l’est
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Figure 4.1 – (a,b) Position du talweg dans (a) les analyses SWS et (b) les analyses SPWS.
Le relief dont l’altitude dépasse 750 m est grisé pour rappeler qu’aucune observation de pmer
n’est utilisée dans ces zones et que le calcul de la pmer est donc sujet à des erreurs. La vallée de
l’Aude est indiquée par un rectangle noir. (c) Diagramme de Hövmoller indiquant la longitude
moyenne du talweg en fonction du temps sur la vallée de l’Aude d’après les analyses SWS et les
analyses SPWS. Les lettres T et V indiquent la position géographique de Trèbes et Villegailhenc,
communes fortement touchées par l’événement.
des zones les plus touchées. En effet, probablement du fait de la faible densité des observations
de pression des SWSs, les analyses SWS présentent de multiples signaux de quasi-stationnarité
du talweg au cours de la soirée (à 1,7° E, 2,3° E et 2,7° E), qui pour les deux premiers, ne sont
ni confirmés par les analyses SPWS (Fig. 4.1), ni par les analyses des modèles numériques.
Ces multiples signaux de quasi-stationnarité sans justification physique brouillent le signal
intéressant qui est aussi cerné par ces analyses SWS. Concernant le creusement du talweg
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observé au cours de l’événement, celui-ci a pu être amplifié par le soulèvement intense observé
sur la zone, et celui-ci a pu également en retour augmenter la vitesse du flux maritime et la
convergence sur la zone.
Les analyses SPWS montrent que le gradient de température virtuelle s’est renforcé après
22:30 UTC et est resté quasi stationnaire, lui aussi à l’est des plus forts cumuls de pluie obser-
vés. La présence de ce front, au niveau duquel une forte convergence du vent est observée, a pu
amplifier le soulèvement des parcelles d’air conditionnellement instables transportées par le jet
de basses couches, expliquant pourquoi l’activité convective a été particulièrement intense et
stationnaire dans les zones centrales du département de l’Aude. D’autre part, il est possible que
les précipitations associées à l’activité convective intense observée à l’est du front, en s’évapo-
rant, aient refroidi les basses couches de l’atmosphère et aient ainsi contribué au renforcement
du gradient de température.
La stationnarité de ces deux signatures de surface dans la nuit du 14 au 15 octobre 2018
entre 22:30 et 04:00 UTC montre qu’un quasi-équilibre s’est établi entre les deux masses d’air
de part et d’autre du front froid, le jet de basses couches alimentant le système en air chaud
et humide s’opposant au mouvement du front froid vers l’est. Ce quasi-équilibre est rompu
après 04:00 UTC du fait du mouvement vers le nord-ouest de la dépression méditerranéenne,
entraînant la fin de la stationnarité.
Les prévisions des membres de la PEAROME ont globalement sous-estimé les précipitations
prévues et un seul membre a été capable de prévoir plus de 320 mm sur la vallée de l’Aude,
environ 20 km à l’est de la zone où les précipitations observées ont dépassé 300 mm. Les autres
membres ont généralement positionné les plus fortes précipitations sur le relief. Parmi l’ensemble
des membres, les trois les plus pluvieux sont ceux ayant en moyenne le flux maritime le plus fort,
flux qui est linéairement relié au gradient de pression moyen le long du littoral méditerranéen
modélisé par ces membres. Le membre produisant le cumul de précipitations le plus proche des
observations simule à la fois le jet de basses couches le plus chaud, le plus humide et le plus
rapide mais aussi la stationnarité près du sol du talweg et de la limite frontale entre l’air froid
à l’ouest et l’air chaud à l’est.
4.2 Article : The heavy precipitation event of 14–15 Oc-
tober 2018 in the Aude catchment : A meteorolo-
gical study based on operational numerical weather
prediction systems and standard and personal ob-
servations
Version acceptée de l’article de Caumont et al. (2020) soumis à la revue Natural Hazards
and Earth System Sciences.
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Abstract. The case of the heavy precipitation event on 14 and 15 October 2018 which has led to severe flash flooding in the
Aude watershed in south-western France is studied from a meteorological point of view using deterministic and probabilistic
numerical weather prediction systems, as well as a unique combination of observations from both standard and personal
weather stations. This case features typical characteristics of Mediterranean heavy precipitation events such as its classic
synoptic situation and its quasi-stationary convective precipitation that regenerates continuously, as well as some peculiarities5
such as the presence of a former hurricane and a pre-existing cold air mass close to the ground.
Mediterranean Sea surface temperature and soil moisture anomalies are briefly reviewed, as they are known to play a role
in this type of hydrometeorological events. A study of rainfall forecasts shows that the event had limited predictability, in
particular given the small size of the watersheds involved. It is shown that the stationarity of precipitation, whose estimation
benefits from data from personal stations, is linked to the presence near the ground of a trough and a strong potential virtual10
temperature gradient, the stationarity of both of which is highlighted by a combination of observations from standard and
personal stations. The forecast that comes closest to the rainfall observations contains the warmest, wettest and fastest low-
level jet and also simulates near the ground a trough and a marked boundary between cold air in the west and warm air in the
east, both of which are stationary.
1 Introduction15
Heavy precipitation events (HPEs) are common in coastal regions bordering the Mediterranean (e.g., Ricard et al., 2012). These
events regularly cause flash floods with tragic consequences, as the catchment areas affected are small and therefore react very
quickly (Sivapalan et al., 2002; Berne et al., 2004; Creutin et al., 2009). The mechanisms at the origin of heavy rainfall involve
the Mediterranean Sea, the relief and a favourable synoptic situation. The combination of these three ingredients can, however,
lead to a multitude of different configurations. The interactions between relief and atmospheric circulation can be particularly20
complex. In addition to the simple uplift of a moist, unstable low-level jet by the relief, other more complex mechanisms can
1
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take place, such as the creation of convergence zones through deflection or channelling of this jet by the relief. Pre-existing
thunderstorms can also have an effect on the initiation of new convective cells, particularly through the creation of a density
current that can initiate deep convection at its leading edge. The most extreme events may be due to the stationary nature of the
precipitation or its long duration.25
In order to anticipate these events and reduce their impact, it is necessary to set up forecasting chains ranging from numer-
ical rainfall forecasting to impacts on property and people, ideally by propagating uncertainties along this chain. For some
time now, initiatives have been advancing in the integration of forecast chains, giving rise to the prospect of improvements
in the effectiveness of these warning systems. For instance, the European COST 731 Action ‘Propagation of uncertainty in
advanced meteo-hydrological forecast systems’ promoted the use of integrated flood forecasting models and systems (Rossa30
et al., 2011). Later, the DRIHM and DRIHM2US projects (Parodi et al., 2017) aimed to facilitate research on hydrometeorolog-
ical forecast chains by developing a distributed infrastructure integrating numerical weather prediction systems, hydrological
models and hydraulic models. National initiatives such as PICS (Payrastre et al., 2019) aim to enhance and transfer these ad-
vances from research to operations by designing and evaluating integrated forecast chains capable of anticipating the impacts
of flash floods within a few hours, notably through interactions between various scientific teams (meteorologists, hydrologists,35
hydraulic engineers, economists, sociologists) and operational stakeholders (civil security, local authorities, insurance compa-
nies, hydropower companies, transport network operators). At the international level, the High-Impact Weather (HIWeather;
Jones et al., 2014) project, under the World Weather Research Programme (WWRP) of the World Meteorological Organi-
zation (WMO), promotes international collaborative research to significantly increase resilience to extreme weather around
the world by improving forecasts for periods ranging from a few minutes to two weeks and enhancing their communication40
and usefulness in social, economic and environmental applications. Concerning extreme hydrometeorological events, uncer-
tainties in numerical rainfall prediction remain particularly important and constitute a bottleneck for improving the efficiency
of flood forecast chains (e.g., Hally et al., 2015). A better understanding of heavy rainfall events is necessary to identify the
weaknesses of numerical weather prediction systems and thus focus efforts on the most critical aspects of these systems, be
they observations, model parameterizations, resolution or others. This was, for example, the objective of the Hydrological in45
the Mediterranean Experiment First Special Observation Period (Ducrocq et al., 2014) that took place in the north-western
Mediterranean in autumn 2012.
Here we are interested in a case of a Mediterranean HPE that entailed dramatic consequences. In the night of 14 to 15
October 2018 the Aude, and to a lesser extent, the Hérault and the Tarn departments, in the south of France, were affected by
heavy rainfall. A regenerative multicellular convective system affected the region. This led to flash floods that caused the death50
of fifteen people and injured 75 people; 7,000 homes were flooded and 24,000 people suffered material damages for a cost of
several hundred million euros. During the event, the villages of Pezens and Conques-sur-Orbiel were completely evacuated.
Victims and damage were particularly concentrated in the area on the left bank of the Aude, between the Orbiel and Fresquel
Rivers, but not necessarily on these rivers (Villegailhenc is located on the ungauged Trapel stream). This case was chosen
because it has had particularly dramatic consequences, but also because of the atypical joint presence of a former hurricane55
(Leslie) and a near-ground cold air mass. The 2018 floods took place nineteen years after one of the major precipitating episodes
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recorded in the same region, the episode of 12–13 November 1999 (Nuissier et al., 2008; Ducrocq et al., 2008). In 2018, the
maximum rainfall occurred about 30 km west of the one observed in 1999.
The objective of this article is to examine operational weather forecasts and standard and crowdsourced observations to
highlight the meteorological processes that characterise this extreme hydrometeorological event. Among the innovative tools60
used to carry out this undertaking, storm-scale ensemble forecasting enables correlations between processes to be identified
and data from personal weather stations make it possible to observe, at unprecedented spatial resolutions, the near-ground
meteorological signatures of the precipitating system and its environment responsible for the flash flood.
Section 2 describes the model and observational meteorological data used in this study. The case of 14-15 October 2018 is
then described in section 3 using global analyses and radar observations. The performance of the different forecasting systems65
is then evaluated in section 4, in particular in order to relate the presence or absence of ingredients according to whether the
forecasts simulate the event correctly or not. Section 5 builds on the previous one to investigate the links between rainfall and
other meteorological signatures. Conclusions are presented in section 6.
2 Meteorological data
In this section, the numerical weather prediction (NWP) systems used in this study are first presented. Radar observations and70
weather station observations are then described.
2.1 NWP systems
The suite of Météo-France NWP systems is used in this study. This includes ARPEGE, a global spectral model with variable
resolution and a four-dimensional variational (4D-Var) data assimilation system (Courtier et al., 1991). Besides ARPEGE,
different NWP systems based on AROME are used, such as AROME-France (Seity et al., 2011; Brousseau et al., 2016) and its75
ensemble prediction version AROME-EPS (Bouttier et al., 2012; Raynaud and Bouttier, 2016; Bouttier et al., 2016). AROME
features a non-hydrostatic dynamical model core inherited from ALADIN (Members of the ALADIN international team,
1997; Termonia et al., 2018), detailed moist physics shared with the Meso-NH model (Lafore et al., 1998; Lac et al., 2018),
and an associated three-dimensional variational (3D-Var) data assimilation scheme (Brousseau et al., 2011). AROME runs at
horizontal resolutions at which deep convection is largely resolved. There is therefore no parameterization of deep convection80
activated for the AROME-based models used in this study.
AROME-France is used by Météo-France for short-term (up to 2 days) regional forecasts over France at a horizontal resolu-
tion of 1.3 km and 90 vertical levels. Analyses are performed every hour and longer forecasts are run every 6 hours.
AROME-EPS is a 12-member ensemble based on perturbations of the AROME-France model at a resolution of 2.5 km in
2018. The AROME-EPS system is updated every six hours and it samples the forecast uncertainties using perturbations of the85
initial condition (atmosphere and surface), large-scale coupling, and model equation (using stochastic physics perturbations).




The operational weather radar network in Metropolitan France was composed of 30 radars in October 2018. In this study, the
French operational base reflectivity, i.e. measured at the lowest elevation angle of the radar, mosaicked from these 30 radars90
is used. It has a 1 km× 1 km spatial resolution and a 5 min temporal resolution with reflectivities ranging from −9 dBZ to
70 dBZ with a 0.5 dBZ step. For every pixel in the mosaic, the maximum base reflectivity from radars distant by 180 km or
less is taken. If the pixel is distant by more than 180 km to every radar, the maximum base reflectivity of radars at a distance
between 180 km and 250 km is taken. More details on the French radar network are given by Figueras i Ventura and Tabary
(2013).95
During the event, the radar located in Opoul suffered several down times, at 20:45, 21:05, 21:30 UTC on 14 October
and between 21:55 UTC and 06:05 UTC on 15 October. As a result, reflectivity and derived products have been mainly
underestimated around this radar at these times.
2.3 Surface observations
Surface observations result from the combination of standard weather stations (SWSs), which are Météo-France operational100
weather stations sampling atmospheric parameters at a time step of 1 min on the one hand, and crowdsourced personal weather
stations (PWSs), on the other hand. The PWS time series of mean sea level pressure (MSLP), temperature and relative humidity
are processed following the method presented by Mandement and Caumont (2020a). Gridded analyses of surface pressure,
mean sea level pressure, temperature, relative humidity, and virtual potential temperature derived from observations near the
ground are built at a 5 min time step and 0.01° resolution in latitude and longitude. For MSLP and relative humidity, the gridding105
method used is the inverse distance weighting (IDW) with a power factor of two. For surface pressure and temperature, the
method used is a linear regression over the altitude followed by the IDW with a power factor of 2 of the residuals. Virtual
potential temperature fields are built from the previous fields. Details are given by Mandement and Caumont (2020a).
For rainfall, ANTILOPE quantitative precipitation estimate (QPE) algorithm (Laurantin, 2008, 2013) is used. In this study,
PWS data are included in ANTILOPE QPE, which improves the operational output on all sub-basins where independent110
rainfall observations are available. The ANTILOPE algorithm and the evaluation of the inclusion of PWS data is detailed in
appendix A.
3 Case description
An overview of the case is first given from the point of view of the meteorological context. The ARPEGE model is used for




During the week of 10–15 October 2018, several coastal regions neighbouring the northwestern Mediterranean basin were
concerned by intense precipitating episodes. The Balearic Islands were the first impacted by very heavy downpour, in the
night of 9 October 2018, that have ravaged the eastern coast of Mallorca, killing 13 people and causing considerable material
damage (Lorenzo-Lacruz et al., 2019). A few days later, the southern regions of France (especially the Aude department) were120
concerned, in turn, by heavy precipitation. The meteorological context during the period was characterised by slow-evolving
patterns including high values of geopotential at 500 hPa centred over Central Europe and surges of geopotential anomalies
over Western Atlantic and Iberian Peninsula. These meteorological conditions are typical synoptic scale patterns favouring
heavy precipitation over the north-western part of the Mediterranean (Nuissier et al., 2008; Ricard et al., 2012; Duffourg et al.,
2016, among others).125
Furthermore, the remnants of hurricane Leslie, over the Atlantic ocean, could also have enhanced these severe weather
conditions over western Europe. Indeed, after having made two transitions into a subtropical storm, Leslie was a large, erratic
and long-lived tropical cyclone in the Atlantic which finally became a powerful hurricane-force post-tropical system just west
of the coast of Portugal. The lower (upper) level synoptic situation over Northeastern Atlantic ocean and Western Europe is
presented in Figs. 1 and 2, from 18:00 UTC on 12 October until 06:00 UTC on 15 October 2018. Leslie strengthened over130
the Northeastern Atlantic and reached a peak intensity with sustained winds of 150 km h−1 and a minimum central pressure
of 969 hPa, on 12 October (not shown). Leslie then accelerated north-easthwards on 13 October while gradually weakening
and interacting with an upper-level trough which forced its transition into an extratropical cyclone (Fig. 1a,b). The remnants
of Leslie impacted Western Europe in two ways : (i) a direct impact over land where winds reaching up to 175 km h−1 were
recorded in Portugal and (ii) very moist low-level air masses were advected downstream of the Leslie-trough merged system,135
and fed a quasi-stationary cold front over southwestern France in the night of 14 October, generating heavy thunderstorms
and leading to flash flooding in that area. Figure 1d shows that the anomalies of specific humidity calculated between 0 and
3 km altitude exceeded by a factor 3 the standard deviation over a region between the Balearic Islands and Gibraltar straits.
This very high water vapour might be related to warm anomalies at the sea surface already present over the North Atlantic at
mid-latitudes spring and the hurricane season. A significant surface low pressure deepening occurred when the remnants of140
Leslie and the associated upper level geopotential anomalies crossed through and moved downstream of the Iberian peninsula’s
steep orography (Fig. 2c,d). A strengthening low-level flow then establishes over the Mediterranean Sea and conveys very high
low-level moisture contents towards coastal regions of Southeastern France.
The beginning of autumn 2018 was indeed characterized by a positive Sea Surface Temperature (SST) anomaly over the
European Atlantic shelf and the Western Mediterranean Sea, as shown in Fig. 3 by the OSTIA analyses (Donlon et al., 2012).145
The SST anomaly was more marked in the South-Western Mediterranean area with values up to +4 °C and persisted until
15 October (see Fig. 3 on 14 October). It appears also to correspond to the area with large anomalies in specific humidity
as highlighted by the ARPEGE analyses (Fig. 1d-f). Using the ARPEGE forecasts, the areas of high evaporation can be
















































































































































































































































































































































f) 15 oct. 06:00
Figure 1. Infrared satellite images superimposed to ARPEGE analysis in terms of mean sea level pressure (dotted lines, hPa), horizontal
winds at 925 hPa (barbs, knots) and anomalies of specific humidity (solid lines, g kg−1) exceeding 3 and 4 standard deviation, respectively,
































































































a) 13 oct. 06:00










































































































































































































































































































































































































































f) 15 oct. 06:00
Figure 2. Same as Fig. 1 but for geopotential height at 500 hPa (solid lines, gpm), geopotential height (coloured areas, gpkm) and horizontal

























Figure 3. Daily SST anomaly (K) for 14 October 2018, from the OSTIA analyses.








Figure 4. 6-hour cumulative surface evaporation (kg m−2) from successive ARPEGE forecasts: (a) at 18:00 UTC on 14 October (forecast
basis: 14 October 12:00 UTC), (b) at 00:00 UTC on 15 October (forecast basis: 14 October 18:00 UTC), and (c) at 06:00 UTC on 15 October
(forecast basis: 15 October 00:00 UTC).
in the evening and night as moving slowly north-eastwards to the Balearic Islands. These progression and intensification are150
related to large winds at low levels due to the remnants of Leslie, that favour the heat and vapour extraction from the warm
sea. Strong evaporation also took place south-west of Sardinia, and locally along the French coastal area, related to the rapid





Figure 5. Base radar reflectivity (dBZ) (a) at 16:30 UTC on 14 October; (b) at 18:55 UTC on 14 October; (c) at 21:15 UTC on 14 October;
(d) at 09:55 UTC on 15 October.
3.2 Hydrometeorological description of the event
During the night of 13 to 14 October, precipitation first occurs on the south-eastern flank of the Massif Central. As the rainfall155
intensity increases, the affected area extends to the piedmont plains of the Hérault department and eventually to the Mediter-
ranean Sea. In the morning, convective cells develop over the sea and are advected north-westwards towards the Hérault
department’s coast. The convective cells over the sea disappear after noon. Then orographic precipitation persists over the
south-eastern flank of the Massif Central, whilst slowly decaying (Fig. 5a).
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Figure 6. SPWS ANTILOPE 48 h rainfall accumulation superimposed with rain gauges accumulations (mm) between 06:00 UTC on 14
October and 06:00 UTC on 16 October. Major river basins are indicated in bold black. The red rectangle indicates the integration area used
to rank the ensemble members (see section 4.2).
During the day, some convective cells cross the Pyrenees in a south-south-westerly flow and produce rain showers over the160
south of the Pyrenees-Orientales department (Fig. 5a). The flow becomes south-easterly in the late afternoon and convective
cells appear from 18:30 UTC around the eastern tip of the Pyrenees, which are advected north-westwards towards the Montagne
Noire, which forms the southern tip of the Massif Central (Fig. 5b). Convective cells keep developing in the same south-easterly
flow for hours (Fig. 5c), until they are shifted north-westwards from 05:00 UTC on 15 October. The Hérault department is again
affected by rainfall for hours until 13:00 UTC on 16 October 2018 (Fig. 5d).165
Figure 6 shows the ANTILOPE QPE including PWS data, i.e., the SPWS ANTILOPE QPE, between 06:00 UTC on 14
October and 06:00 UTC on 16 October. Rainfall accumulations exceeding 300 mm are observed in the Aude department within
this period of time. The rainfall pattern extends north-westwards from the eastern tip of the Pyrenees, reaching a maximum in
the piedmont of the Montagne Noire, to the north-western boundary of the Tarn department. Rainfall intensity was very strong
in places on 15 October with, for example, 57.6 mm in 1 hour measured at Caunes-Minervois at 04:00 UTC, 55.5 mm in 1170
hour measured at Trèbes at 03:00 UTC and Lézignan-Corbières at 06:08 UTC. But the accumulations over periods of between
3 and 12 hours were the most remarkable, with return periods reaching one hundred years, observed for example at Trèbes
with 295.5 mm in 12 hours, Arquettes-en-Val with 212.1 mm in 12 hours and Carcassonne with 113.0 mm in 6 hours.
The maximum rainfall amounts were located in the Trapel catchment, on the west side of the Orbiel River, on the north-east
of the Fresquel River and on many rivers in the south of Carcassonne. This caused several rivers to burst their banks from the175
early morning of 15 October on.
Wet soils are known to prevent precipitation from infiltrating, resulting in higher runoff regardless of other environmental
conditions, and can therefore lead to more severe flash floods (Grillakis et al., 2016). The comparison between the daily average
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soil wetness index (SWI) provided by the Safran-Isba-Modcou chain (Habets et al., 2008) on the day preceding the event (i.e.
from 06:00 UTC on 12 October to 06:00 UTC on 13 October) and the daily reference average over the period 1981 to 2010180
reveals that apart from the Orbiel River basin in Bouilhonnac, whose SWI is 0.26 % higher than the daily reference, the SWI
averages for the basins affected by the event do not differ significantly from the daily references (not shown). It is concluded
that soil moisture was not particularly large and did not play a significant role in the flood of 14 and 15 October 2018.
4 Validation of operational NWP systems
NWP systems such as those based on AROME can realistically forecast precipitation within one hour to two days. They are an185
important component of flash-flood warning systems, but are also tools for understanding the meteorological phenomena that
cause heavy precipitation. In this section, the capabilities of the deterministic and ensemble versions of AROME to forecast
heavy precipitation on 14 and 15 October 2018 are evaluated.
4.1 Deterministic regional NWP system (AROME-France)
The objective of deterministic systems is to optimize computational resources, the use of observations, and resolution in order190
to produce forecasts that are as close as possible to reality with sufficient lead time. These systems have variable refresh
periods depending on the maximum forecast term. We focus here on AROME-France which produces long forecasts (up to
one to two days) every 3 or 6 hours. Figure 7 shows the average rainfall over three critical watersheds predicted by different
runs of AROME-France. It shows that AROME-France can at the same time overestimate (run of 18:00 UTC on 14 October
for the Lauquet River in flood rise), underestimate (flood rise of the Trapel River) or correctly estimate (run of 18:00 UTC on195
14 October for the Orbiel River in flood rise) the average rainfall per catchment area. This is due to spatial discrepancies in
rainfall forecasts compared to observations, which is a well-known problem for convective rainfall over small watersheds (e.g.,
Vincendon et al., 2011, and references therein). Forecast errors are larger than the observational errors that can be roughly
inferred from the two (i.e., with or without personal weather station data) ANTILOPE estimates. Another observation is that
the rainfall forecasts are not stable from one run to the next. The runs from 12:00 UTC and 18:00 UTC on 13 October, and200
from 12:00 UTC on 14 October give totals justifying an alert, while the other runs give lower totals, even if the precipitation
structure is generally respected (not shown). This complicates the work of forecasters and crisis managers, since the spread of
successive AROME-France runs indicates that the event had limited predictability.
4.2 AROME ensemble prediction system (AROME-EPS)
Although they are not perfect tools, convection-permitting ensembles like AROME-EPS are known to provide valuable in-205
formation about the probability distribution of Mediterranean heavy precipitation events (see e.g. Hally et al., 2015). In this
section we present the forecasted probability distribution. Some discussion of the link between member performance and its
physical behaviour is provided in section 5. Figure 8 illustrates the time behaviour of the AROME-EPS ensemble forecasts
with respect to the observations. The blue areas show the probability distribution for two 12-member ensembles. They show
11
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Figure 7. Time series of average hourly rainfall per watershed (in mm), observed by ANTILOPE and predicted by various runs of AROME-
France. The nomenclature associated with the coloured dots is as follows: XrY corresponds to the run of AROME-France starting at Y UTC
on X October 2018.
that all members predicted heavy precipitation, with a substantial spread: the ratio between the 85 % and 15 % percentiles210
(which delineate the bulk of the forecast distribution) is nearly 3 for the 03:00 UTC based forecast, and of the order of two for
the 15:00 UTC one, which was the best available in real time. The 15:00 UTC forecast is also the most accurate in terms of
intensity. The highest quantiles are shifted in time with respect to the observed precipitation peak, by about 4 hours before and
after the most intense observed values (with intensities over 8 mm h−1). The time evolution of the forecasts is illustrated by
the 3 most rainy members only, for the sake of readability. It shows that there is great variability in the precipitation timing: on215
time scales shorter than 3 hours, there is little apparent relationship between the forecast and observed variations of intensities.
As seen in section 3.2, large rainfall accumulations result from a succession of intense convective cells; our time series indicate
that, although there is predictive value in the precipitation accumulated over at least 6 hours which what matters most for flood
prediction, the individual convective events that cause shorter intense precipitation do not seem predictable beyond a few hours.
220
In summary, Fig. 8 indicates that, although the higher quantiles of the ensembles provided an accurate representation of the
overall event in space, time and intensity, the predictability of the event was rather low according to AROME-EPS (as already
12
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Figure 8. Time series of hourly precipitation over the area of interest (depicted in red in Fig. 6). Left and right panels, respectively: AROME-
EPS forecasts based on the 09:00 and 15:00 UTC analyses on 14 October. Red curve: SWS ANTILOPE observation. Yellow: forecasts from
three rainiest members of each ensemble. Light blue area: ensemble minimum and maximum forecasts. Dark blue areas: interval between
the 15 % and 85 % percentiles.
indicated by AROME-France in section 4.1): prediction could not have been forecast with less than a 50 % uncertainty on
intensity, and about 3 hours in terms of timing.
5 Relationship between rainfall and other meteorological mesoscale features225
To study the relationship between rainfall and other meteorological mesoscale features, members of the AROME-EPS run
starting at 15:00 UTC on 14 October, which was the latest available run before the event, are ranked in order of proximity to
rainfall observations. Departures are quantified by computing the Fractions Skill Score (FSS, Roberts and Lean, 2008), using
the Python code of Faggian et al. (2015). FSS is computed for each member for a range of rainfall thresholds from 0 to the
maximum rainfall observed in 12 hours by step of 1 mm. Spatial tolerances between 2 (0.02°) and 64 (0.64°) grid points are230
considered. The members are ranked in Fig. 9 by decreasing mean FSS over all thresholds and all spatial tolerances over the
red box shown in Fig. 6: the highest the FSS, the closest the member to the observation. Between 20:00 UTC on 14 October
and 08:00 UTC on 15 October, hereafter referred to as the ’period of interest’ because it encompasses most of the heavy rainfall
that led to flooding, the three ensemble members closest to the observations are ensemble members with indices 7, 3 and 6.
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Figure 9. Rainfall accumulation over the period of interest observed by SPWS ANTILOPE and predicted by the 12 members of the AROME-
EPS run starting at 15:00 UTC on 14 October. Members are ranked by decreasing FSS (from left to right and from top to bottom). The black
contour delineates areas where SPWS ANTILOPE observed rain exceeds 180 mm.
Only member 7 is able to forecast more than 250 mm in 12 hours, and 3 members (1, 10, 11) forecast less than 140 mm in 12235
hours over the area that received more than 180 mm (Fig. 9).
Figure 10 gives some insight about the physical causes of precipitation ensemble spread. Rainfall (from the 15:00 UTC run)
has been integrated over the period of interest and averaged inside the rectangular domain depicted in red. In terms of this
measure, the rainiest ensemble members had indices 7, 6, 3 with respective average 12 h rainfall of 126, 104, and 95 mm.
These values are all exceptionally high and associated with local values over 200 mm. These rainiest members are in this case240
also the three with the highest FSS (but not in the exact same order). Figure 10 shows the average anomaly of these 3 members
with respect to the ensemble mean. In other words, it gives clues about the correlation between the forecast rainfall and other
forecast parameters, similarly to Ancell (2016) who used correlation maps from ensembles to investigate the mechanisms of




Figure 10. Average difference of the three most rainy AROME-EPS members based on 15:00 UTC analysis on 14 October. The forecast
time is 02:00 UTC on 15 October 2018, i.e., in the middle of the period of interest. The anomaly is computed with respect to the ensemble
mean at each point. From left to right: (a) mean sea level pressure (hPa), (b) moist potential temperature θ′
w
(K) at 850 hPa, and (c) relative
humidity (%) at 850 hPa.
statistically significant. Focusing on larger-scale features of the anomaly maps, we only attempt to identify clues about the245
connection between extreme precipitation and other weather fields in this particular event.
Figure 10 indicates that higher precipitation is associated with lower pressure over the Mediterranean Sea, which is both
due to a larger and earlier deepening of the mesoscale trough as indicated by a visual examination of the pressure fields of
all members (not shown). A deeper trough is expected to be linked with large-scale ascent, which is known to encourage
condensation and precipitation. The correlation maps for both moist potential temperature and relative humidity indicate that250
higher precipitation is correlated with warmer, moister air over the Mediterranean i.e. upstream of the south-eastern airflow that
drove the main precipitating cells. This is consistent with established conceptual models that identify an incident onshore flux
of warm, moist air as the key ingredients for Mediterranean heavy precipitation events (e.g. Bresson et al., 2012). Interestingly,
our maps also show heavier precipitation to be linked with a colder air mass near the west of the domain, which confirms the
notion that the interaction of the Mediterranean flux with an Atlantic flux was an important mechanism for heavy precipitation255
in this particular case.
In the following, the focus is on the surface pressure low and the marine low-level jet that are associated with heavy precip-
itation.
5.1 Large-scale MSLP low and mesoscale trough observed over the Aude region
At 18:00 UTC, two MSLP low-pressure areas on both sides of the Pyrenees and a high-pressure area over the Alps are observed260
(Fig. 11a). North of the Pyrenees, the MSLP rapidly rose between 18:00 and 20:00 UTC and filled the low-pressure area. To
investigate the role of the synoptic low located between Spain and the Balearic Islands during this HPE, its characteristics
are tracked in AROME-France hourly analyses. The low has a non-symmetric shape, and between 18:00 and 22:00 UTC
(Fig. 11a–b), the development of a trough from the low-pressure area towards the Aude region is observed.
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Figure 11. AROME-France analyses of (a–e) MSLP and (f–j) 1 h MSLP tendency filtered at 18:00, 22:00 UTC on 14 October and 03:00,
06:00, 08:00 UTC on 15 October.
Figure 11a–e show that the centre of the low moved slowly during the entire period. It moved slowly north-north-eastwards265
between 18:00 and 20:00 UTC, northwards between 20:00 and 22:00 UTC (Fig. 11a,b). It remained quasi-stationary between
22:00 and 03:00 UTC (Fig. 11b,c), and then moved slowly east-north-eastwards between 03:00 and 06:00 UTC (Fig. 11c,d).
In MSLP tendency analyses (Fig. 11f–j), we look at the dipoles of pressure decrease-increase that are associated with the
movement of the low. Because the low is not symmetric, these dipoles are most of the time also not symmetric. When the
low deepens, the decrease part of the dipole predominates and the figure appears globally blue; when the low fills itself, the270
increased part of the dipole predominates and the figure appears globally red.
Between 21:00 and 00:00 UTC, the low rapidly deepened as shown by MSLP tendencies (Fig. 11g). Between 00:00 and
04:00 UTC (Fig. 11h), the central pressure of the low remained almost constant, which results in a quite symmetric dipole. The
positive part of the pressure tendency dipole associated with the slow movement of the low reached the Pyrenees-Orientales
department between 03:00 and 04:00 UTC, stopping the continuous pressure decrease observed from 20:00 until 03:00 UTC275
over the area of interest (Fig. 11g,h). This modified the structure of the MSLP field over this area after 04:00 UTC, in particular
the location of the trough (Fig. 11c–e). After 04:00 UTC (Fig. 11i,j), a global pressure rise is observed showing the filling of
the low.
There are noticeable differences between AROME-EPS members regarding the spatial structure of the low and the minimum
pressure inside the trough over the Aude region (not shown). Because the low-pressure area is not symmetric in all the members,280
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there is no direct relationship between the location of the center of the low and the MSLP over our area of interest. But the
spatial structure of the low directly influences the pressure gradient along the Mediterranean shore. In the following section,
the relationship of the MSLP gradient delineating the low with the marine low-level wind is investigated.
5.2 Marine low-level jet
Time series of departures in meteorological parameters between Sète and Cap Béar (see locations in Fig. 12a) are plotted in285
Fig. 12. Figure 12d shows that the MSLP departure between Sète and Cap Béar, along the Mediterranean shore, increased
between 18:00 and 23:00 UTC. At the same time, an increase in the mean wind speed in Leucate was observed around
19:00 UTC (Fig. 12b). Between 21:00 and 04:00 UTC, the MSLP difference between Sète and Cap Béar remained nearly
constant between 4.2 hPa and 5.2 hPa. Near the shore, the mean wind speed in Cap Béar remained nearly constant around
21 m s−1 in speed and a 140° direction between 22:00 and 04:00 UTC (not shown), while the same constant wind speed is290
observed around 18 m s−1 in speed and a 120° direction in Leucate between 23:00 and 05:00 UTC (Fig. 12b,c). Inland, a slow
increase of the wind is observed in Lézignan-Corbières from 8 m s−1 to around 13 m s−1, also with a remarkable constant
direction around 110° between 20:00 and 04:00 UTC. The constant direction of the low-level wind observed near the shore
and inland shows that even if the MSLP inside the trough decreased during the period, the location and spatial structure of the
MSLP field did not evolve much between 20:00 and 04:00 UTC.295
AROME-France analyses reproduce well the wind directions observed by all SWSs. The wind decrease and direction shift
in Leucate begin approximately one hour earlier in analyses compared to observations. Wind speed in Leucate is higher in
observations than in analyses. Part of this departure is expected because the anemometer in Leucate is located at the top of
a 40 m height cliff facing the Mediterranean Sea. Wind speed is better reproduced by the analyses inland over flat terrain.
However, the MSLP departure along the Mediterranean Sea is underestimated by 2 hPa in analyses compared to observations.300
Figure 12b illustrates that the AROME-EPS median wind speed in Leucate is underestimated by 1.5 to 4 m s−1 between
20:00 and 04:00 UTC compared to the AROME-France analysis and overestimated by 4 to 10 m s−1 between 06:00 and
08:00 UTC. Moreover, between 01:00 and 04:00 UTC, the AROME-France analysis wind speed is higher than all members
of the ensemble. The strong change in wind speed and direction observed between 05:30 and 07:00 UTC is forecast by the
ensemble median between 08:00 and 09:00 UTC. The underestimation of wind speed is correlated with underestimations305
of the pressure departure along the Mediterranean shore (exactly between Sète and Cap Béar, almost perpendicularly to the
isobars). The median MSLP departure forecast is around 2.8 hPa between 21:00 and 04:00 UTC whereas the MSLP departure
observation is around 4.7 hPa during the same time period.
The member of the ensemble with the highest FSS (member 7, also the rainiest) is shown in green. It predicted a wind
direction close to the observed one, and it is one of the most windy members between 21:00 UTC and 05:00 UTC as well as310
one exhibiting the highest MSLP departure between Sète and Cap Béar, above the median of the members during the whole
time period.
Figure 13 shows that observations exhibit MSLP departures and mean wind speeds that are higher than all AROME-EPS
member forecasts and higher than the AROME-France analysis. The three rainiest members of the ensemble (members 7, 3
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Figure 12. (a) Map showing the locations of Sète, Cap Béar and Leucate relative to the region of interest. (b–d) SWS observations, hourly
AROME-France analyses and AROME-EPS forecasts of (b) 10 m wind speed in Leucate (c) 10 m wind direction in Leucate and (d) MSLP
departure along the Mediterranean shore between 15:00 UTC on 14 October and 11:00 UTC on 15 October. Wind observations are a 10 min
mean while models and analyses provide the instantaneous wind at a given time.
and 6) exhibit the closest maritime mean wind speed in Leucate to both observation and AROME-France analysis among the315
ensemble. This figure illustrates the linear relationship between the MSLP gradient along the shore and the maritime flux.
5.3 Stationarity of near-ground mesoscale features
SPWS analyses show that at 18:00 UTC a low MSLP area is observed over the west of the Aude department. Between 19:00
and 21:00 UTC, the MSLP decreases south of the domain shown in Fig. 14a, forming the trough shown previously by AROME-
France analyses. Around 20:00 UTC, precipitation began and the trough shifted eastwards (Fig. 14b). Then, associated with320
the large-scale MSLP decrease seen in AROME-France analyses, related to the low, a general decrease of MSLP in most of
the Aude region is observed from 22:00 UTC until around 04:00 UTC (Fig. 14g,h). The axis of the trough remained almost
stationary from 22:00 to 04:00 UTC while it deepened (Fig. 15a). It is remarkable, and consistent with MSLP observations,
that in most of the domain, except in the south of the Tarn department and under the convective cells, mean wind speed and
direction measured by SWSs remained almost stationary between 6 to 8 hours in a row (Fig. 12b,c). Then, after 04:00 UTC,325
MSLP increased as seen in AROME-France analyses (Fig. 14i,j). The axis of the trough moved again slowly eastwards, as
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Figure 13. SWS observation, AROME-France analysis and AROME-EPS forecasts of 10 m wind speed blowing from the Mediterranean
Sea (sector [90°–150°]) as a function of the MSLP departure between Sète and Cap Béar, averaged over the event between 19:00 UTC on
14 October and 07:00 UTC on 15 October (period taken one hour ahead of the period of interest). To give an order of magnitude, if we
hypothetically consider that the geostrophic balance applies near the ground, the ageostrophic wind is equal to zero, and the pressure field is
such that the Sète – Cap Béar orientation is always parallel to the pressure gradient during the event, the slope of the regression line would
theoretically be about 0.13 (with a y-intercept equal to zero).
well as the convective cells (Fig. 14d,e). Several SWSs observed the rotation of the wind associated with this movement of the
trough.
Even if AROME-France analyses are most of the time close to SPWS analyses regarding the position of the trough, they
underestimate the small-scale signal of stationarity of the trough east of Trèbes seen in SPWS analyses (Fig. 15).330
From 20:00 UTC on 14 October until the trough vanished around 09:00 UTC on 15 October, the main convective cells of
the convective lines remained located near or slightly west of the axis of the trough, resulting in heavy rain slightly west of the
trough (Fig. 16). After 04:00 UTC on 15 October, when the axis of the trough moved east towards the Hérault department, this
situation persisted. Rainfall was still intense but was not stationary over the same area.
An east-west gradient in 2 m temperature has been observed since the beginning of the event over the Aude region associated335
to a decaying cold front. Temperatures from 14 to 16 °C are observed west of the Aude department whereas temperatures from
19 to 20 °C east of it, near the Mediterranean Sea. Between 20:00 UTC and 22:30 UTC, the strong temperature gradient moved
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Figure 14. SPWS analyses of (a–e) MSLP and (f–j) 1 h MSLP tendency at 18:00, 22:00 UTC on 14 October and 03:00, 06:00, 08:00 UTC on
15 October. Brown triangles show SWS MSLP observations, and brown barbs show SWS wind observations. Bold black contours indicate
radar reflectivities above 40 dBZ.
slightly from the west of Carcassonne to the east of it, this temperature gradient separating a cold air mass west of the cold
front from a warm air mass advected from the Mediterranean Sea at the east. Then, between 22:30 UTC on 14 October and
04:00 UTC on 15 October, the strong temperature gradient remained remarkably quasi-stationary. During this period, west of340
this front, under the convective cells, temperature decrease reached 1.4 °C (e.g. from 14.6 to 13.2 °C at Carcassonne) while near
the Mediterranean Sea it remained constant (e.g. from 19.6 to 19.5 °C in Leucate). During the whole event, relative humidity
remained high over the region of interest with values ranging from 80 to 100 %. It exceeded 90 % in most of the Aude region
after 22:00 UTC. The remarkable stationarity is well captured in virtual potential temperature, a parameter which combines
temperature and humidity, from 22:30 to 04:00 UTC (Fig. 17a).345
The stationarity is remarkable in the Aude valley around 2.5°E (Fig. 18), several kilometers east of Villegailhenc and Trèbes,
two of the main towns affected by the event. The amplitude of the virtual potential temperature gradient reaches 3 to 4 °C
on average over the Aude valley over a distance of 0.2° in longitude (around 16 km). As for the position of the trough,
even if AROME-France analyses are most of the time close to SPWS analyses regarding the position of the virtual potential




Figure 15. Location of the MSLP trough as a function of time between 15:00 UTC on 14 October and 08:00 UTC on 15 October indicated
by (a) SPWS analyses and (b) AROME-France analyses. The Aude valley domain is indicated by the black box. Stars annotated “T” and
“V” show the location of Trèbes and Villegailhenc, respectively, two towns severely damaged. Terrain above 750 m a.s.l. is shaded in grey.
By combining SWSs with PWSs, we identified two main near-surface features correlated with the stationarity of the heavy-
precipitation system:
– a quasi-stationary MSLP trough around 0.25° east in longitude of the heavy precipitation,
– a quasi-stationary virtual potential temperature gradient 0.1° east in longitude of the heavy precipitation.355
The virtual potential temperature gradient materializes the boundary between the cold air located at the west of the region,
and the warm maritime air advected from the Mediterranean Sea. During the period of stationarity of rainfall, as the 2 m
temperature decreases under the convective system, we could hypothesise that it is due to evaporation processes. It has already
been shown that slow-moving cold fronts or cold pools play a major impact on the location of heavy precipitating events in the
Mediterranean region (Ducrocq et al., 2008; Fiori et al., 2017; Duffourg et al., 2018). In this case, near the ground, observations360
show an existing cold air mass before the event begins, which is cooled during the event, increasing the west-east gradient of
temperature along the front.
In addition to this boundary, the slow-moving synoptic low extended by a mesoscale quasi-stationary trough probably helped
to enhance near-surface convergence, and subsequently focus the convection over the Trèbes area. The presence of mesoscale
surface disturbances such as a trough or a mesolow, modifying the circulation near the ground during Mediterranean HPE has365
already been noted by Romero et al. (2000); Nuissier et al. (2008); Ducrocq et al. (2008).
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Figure 16. Hovmöller diagram of the mean trough’s longitude over the Aude valley observed with SPWS analyses and predicted by the
members of the AROME-EPS between 19:00 UTC on 14 October and 08:00 UTC on 15 October. The mean hourly rain rate observed by
SPWS ANTILOPE or predicted by AROME-EPS over the Aude valley [43.15°N–43.33°N] is shown as a function of the longitude. Members
are ranked as in Fig. 9.
There may be some similarities between the HPE of November 1999 also in the Aude region and the 2018 case: the presence
of a surface low in ALADIN forecasts was noted in the vicinity of the system and the correlation between the strong radar
echoes and the area of strong dew point temperature gradient was also remarked (Aullo et al., 2002).
Figure 18 shows that the exact location of the precipitation predicted by the AROME-EPS system over the Aude valley is370
strongly correlated with the location of the predicted virtual potential temperature gradient, located east of the precipitation, as
in the observations. Also, the highest hourly rain rates are associated with strong virtual potential temperature gradients (> 3°C
difference in less than 0.2° of longitude). If we focus on the three rainiest members (7, 3, and 6), they show strong gradients of
virtual potential temperature in the Aude valley region, located east of the strongest rainfall, as seen in observations. Member
7 shows a quasi-stationary virtual potential temperature gradient near 2.65°E during 6 hours, close to the stationarity seen in375
observations around 2.5°E also during almost 6 hours. Even if the location of the gradient is shifted eastwards, its evolution
from west to east is very similar to the observed one. The temperature gradient is a little stronger than observed. Members 3
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Figure 17. As in Fig. 15 showing the location of the 19 °C 2 m virtual potential temperature isotherm, starting at 19:00 UTC 14 October.
Figure 18. As in Fig. 16 showing the mean longitude of the 17, 18, 19, 20, 21 and 22 °C 2 m virtual potential temperature isotherms.
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and 6 show temperature gradients and trough oscillations during the case but with no clear stationarity as seen in member 7.
These oscillations result in too large predicted rainfall areas and too low peak rainfall accumulations.
Figure 16 shows that in most of the members (all except 1 and 10), the location of rainfall is also correlated with the location380
of the trough. The reason why it is not correlated in members 1 and 10 is probably because the trough is almost non-existing
over the area in these members, which leads to identify locations that are isolated local MSLP minima.
6 Conclusions
The case of the deadly flash floods in the Aude catchment area on 14 and 15 October 2018 was studied on several scales
using operational numerical weather prediction systems and observations including observations of connected objects. On385
a large scale, the meteorological situation is characterised by high geopotential values at 500 hPa over central Europe and
slowly evolving geopotential anomalies over the western Atlantic and the Iberian Peninsula. These are classically found in
Mediterranean HPEs, especially in the one of 12 and 13 November 1999 which caused flash floods in the same region (Nuissier
et al., 2008).
Less classic was the presence of the remnants of a hurricane that may have brought additional moisture. Our study did not390
reveal any particular role of the former hurricane Leslie in the contribution of humidity to the convective system that flooded
the Aude basin. To evidence such a contribution, it is planned to carry out numerical simulations with backward trajectories to
determine the origin of the humidity. Another potential source of humidity is traditionally the Mediterranean Sea. It has been
shown that strong evaporation has taken place in the western part of the Mediterranean basin, which most likely contributed
to the supply of moisture to the convective system. Once again, backward trajectories could make it possible to quantify this395
effect.
Examination of the radar reflectivities revealed the presence of a continuous train of convective cells starting from the eastern
tip of the Pyrenees mountain range and heading towards the Aude catchment. The eastern end of the Pyrenees seems to play
a role in the initiation of convection. Ducrocq et al. (2008) also noted that this same orographic feature, described as a small
hill, could be a cause of the lifting of the low layer jet in the case of 1999. The role of this feature could be confirmed by a400
numerical study of the sensitivity to the presence of the relief.
From a hydrological point of view, it has been shown that soil moisture did not play a significant role in the formation of
floods in the Aude basin. Predictability of basin rainfall with a set of NWP systems (either deterministic or probabilistic) has
been shown to be limited despite predicted rainfall that was often realistic but offset with respect to the catchments where the
highest rainfall was observed—a well-known phenomenon in the field of hydrometeorological forecasting of flash floods (e.g.,405
Hally et al., 2015).
The analysis of the link between heavy rainfall and other fields predicted by AROME-EPS showed particular mesoscale
meteorological patterns in the rainiest members. The presence of a mesoscale trough near the ground was evidenced in the area
of interest, as well as a moist, warm low-level jet coming from the Mediterranean and colder air west of the heavy precipitation.
The mesoscale trough connected to a low located between Spain and the Balearic Islands which moved slowly north-eastwards410
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during the event. The low deepened until 00:00 UTC on 15 October, between 00:00 and 04:00 UTC, MSLP remained quite
constant and then the low started filling up after 04:00 UTC. It was shown that the marine low-level jet wind speed is linearly
related to the pressure gradient around the low. AROME-France analyses and the rainiest AROME-EPS members exhibit the
largest pressure gradients and low-level jet wind speeds, even if they do not reach the values observed by surface stations.
The use of observations from personal weather stations in addition to standard stations has improved precipitation estimates415
and helped give a picture of the state of the atmosphere near the ground with unprecedented detail. With supplementary surface
observations, small-scale near-surface features correlated to the stationarity of the rainfall observed were brought to light.
The mesoscale trough was found to remain quasi-stationary east of the largest rainfall accumulations in the Aude valley
during approximately 6 hours. The observed deepening of the trough may have been amplified by intense lifting, which in
turn helped increase the near-surface marine flux and convergence. Cold air was advected from the Atlantic on 14 October420
by a cold front during the day. The remnants of the cold front formed a pre-existing west-east virtual potential temperature
gradient, and cold air was observed moving from the western part of the Aude towards east before the event. The gradient
strengthened rapidly from 22:30 UTC and remained almost stationary just after rainfall began. It was located during the
whole event east of the largest rainfall accumulations. This cold boundary may have caused enhanced lifting of air parcels,
helping to focus thunderstorms over the area where the maximal rainfall was observed. Moreover, the cooling associated with425
rainfall evaporation, by increasing the temperature gradient, may have provided a positive feedback to lifting enhancement. In
comparison, Ducrocq et al. (2008) did not find a pre-existing cold boundary for the 1999 case but showed that the evaporation
of precipitation acted mainly to enhance the rainfall intensity by reinforcing the low-level convergence at the leading edge of
the convective line. Although the origin of the pre-existing cold air mass is different, one may note some similarity with other
Mediterranean heavy precipitation events such as that of Genoa, 2011 (Fiori et al., 2014) and 2014 (Fiori et al., 2017), where a430
cold jet outflowing from the Po valley met a warm and moist low-level southeasterly jet coming from the Mediterranean Sea.
The stationarity of these two features between 22:30 and 04:00 UTC showed that a quasi-equilibrium between the near-
surface marine flux feeding the system from the Mediterranean Sea and the expansion of the cold boundary towards east was
reached. This equilibrium seems to have lasted until the low over the Mediterranean Sea moved north-eastwards and caused a
pressure increase in the Aude region starting from 04:00 UTC, shifting the trough and the temperature gradient as well as the435
thunderstorms from the stationarity area.
Operational AROME-EPS members globally underestimated the rainfall over the Aude valley. Only the rainiest member of
the ensemble was able to forecast a rainfall amount exceeding 320 mm over the Aude valley, approximately 20 km east of the
area exceeding 300 mm in the observations. The other members generally located the maximum rainfall over the mountains.
Regarding the near-surface features, significant differences in the MSLP low amplitude and trajectory are seen among members.440
They affect in turn the forecasts of the amplitude and location of the trough associated with it as well as the predicted maritime
flux.
The three rainiest members predicted the three strongest mean wind speeds blowing from the Mediterranean Sea in Leucate.
Among these three members, only the rainiest member of the AROME-EPS reproduced quasi-stationary MSLP trough and
virtual potential temperature gradient similar to the observations.445
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To investigate the initiation processes, the impact of the Pyrenees relief, the role of the diabatic cooling, the origin of
moisture, and the role of changes in wind near the Mediterranean shore in the stationarity of this backbuilding multicellular
system, further storm-scale numerical simulations will be presented in a follow-up study that is under revision at the time of
writing (Mandement and Caumont, 2020b).
Code and data availability. The codes of the operational NWP systems mentioned in the manuscript are not free, but the forecasts can450
be obtained upon request from the authors for research purposes. The OSTIA SST fields were provided by GHRSST, Met Office and
CMEMS (METOFFICE-GLO-SST-L4-NRT-OBS-ANOM-V2 product on http://marine.copernicus.eu/). The hydrological observational data
are available from the French HYDRO data bank (http://www.hydro.eaufrance.fr/, last access: 19 August 2020) or come from post-event
surveys conducted in the framework of HyMeX (data set available here: https://mistrals.sedoo.fr/?editDatsId=1512&datsId=1512&project_
name=HyMeX&q=post-event+survey). The weather observations can be obtained upon request from the authors for research purposes.455
Appendix A: ANTILOPE quantitative precipitation estimates
A1 Description of the ANTILOPE algorithm
The ANTILOPE algorithm combines radar data and rain gauge data. The estimation of stratiform and convective rainfall in
ANTILOPE is based on a spatial-interpolation geostatistical method: kriging with external drift (KED), which allows to take
into account an auxiliary spatial variable (here the radar QPE) to interpolate point values (here rain gauge observations). It460
only involves observations within a radius of 100 km around the point to be calculated. The KED is applied on the one hand
to the large-scale rain-gauge accumulations with the large-scale radar QPE as an auxiliary variable and on the other hand to
the small-scale rain-gauge accumulations with the small-scale radar QPE as an auxiliary variable. The ANTILOPE QPE is
the sum of the two estimates. ANTILOPE QPE has thus a spatial structure close to that of the radar but with values adjusted
according to the observed rainfall totals. In particular, the total accumulation of a pixel containing a rain gauge is equal to the465
total measured by the rain gauge.
For operations, ANTILOPE is run in real time, as well as in delayed time to benefit from more rain gauge data. Total rainfall
is estimated at fifteen-minute or hourly intervals over France at a spatial resolution of 1 km. Here, the delayed-time version of
ANTILOPE is used as a reference. In this study, the inclusion of PWS data in the ANTILOPE algorithm in addition to SWS
data is tested and evaluated (see appendix A2). This inclusion is expected to be all the more beneficial to the ANTILOPE QPE470
as the radar suffered failures during the event.
A2 Evaluation of the inclusion of PWS data in ANTILOPE
Accumulated rainfall observed during 48 hours as computed with the operational ANTILOPE algorithm, which blends radar
data and conventional (SWS) rain gauges, is shown in Fig. A1. This product is hereafter referred to as “SWS ANTILOPE”.
The cumulative rainfall observed when manually quality checked, supplementary PWS observations are included in the AN-475
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Figure A1. SWS ANTILOPE 48 h rainfall accumulation superimposed with rain gauges accumulations (mm) between 06:00 UTC on 14
October and 06:00 UTC on 16 October. Major river basins are indicated in bold black. The 48-hour period has been chosen to include manual
Météo-France rain gauges to evaluate both products (in the “Validation” group).
TILOPE product is shown in Fig. 6. This product is hereafter referred to as “SPWS ANTILOPE”. A validation performed on
34 independent automatic and manual rain gauges over six watersheds of the Aude region shows a better agreement of the
rainfall accumulation computed by adding PWS data in RMSE, compared to the operational rainfall accumulation (Fig. A2).
As a consequence, this new QPE is used in this study as a reference.
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Figure A2. RMSE variation (% and mm) between SPWS ANTILOPE and SWS ANTILOPE over validation rain gauges in each watershed
of the Aude basin. The name of the watershed and the number of validation rain gauges (in parentheses) are indicated. Grey watersheds
indicate that no validation rain gauges are available.
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CHAPITRE 4. ÉTUDE DE L’ÉPISODE MÉDITERRANÉEN DE 2018 DANS L’AUDE
COMBINANT STATIONS CONVENTIONNELLES ET PERSONNELLES
4.3 Perspectives
L’utilisation des données de pluviomètres connectés contrôlés manuellement s’est montrée
bénéfique dans ce cas. Un contrôle qualité automatisé de ces données pourrait être mis en place
en s’inspirant de l’étude réalisée par De Vos et al. (2019) et des évaluations complémentaires
pourraient être menées sur d’autres cas sur le modèle de ce qui a été fait pour la température,
l’humidité et la pression au chapitre 3.
Lors de cet épisode méditerranéen, les signatures près de la surface de la position d’un front
froid ou d’un talweg sont observées de façon nette par les analyses SPWS. Il apparaît que cer-
tains membres de la prévision d’ensemble PEAROME prévoient correctement ces signatures.
On peut donc imaginer que des analyses des variables thermodynamiques des premiers niveaux
de l’atmosphère pourraient permettre d’identifier en temps réel les membres d’une prévision
d’ensemble les plus proches de ces analyses. Cela pourrait permettre d’améliorer les prévisions
à courte échéance en accordant un poids plus fort aux membres qui se rapprochent des obser-
vations et en accordant un poids plus faible aux membres qui s’éloignent trop fortement des
conditions observées.
L’étude effectuée n’est pas en mesure de révéler la contribution de l’humidité transportée
par l’ex-cyclone Leslie à l’alimentation du système convectif de mésoéchelle qui a provoqué
les pluies observées. Afin d’étudier cette contribution et plus largement déterminer l’origine de
l’humidité qui a engendré ces fortes précipitations, il serait intéressant de réaliser des simulations
numériques du cas étudiant l’origine de l’humidité par des rétrotrajectoires. L’examen des
réflectivités radar de ce cas montre un rôle du relief de l’est des Pyrénées dans l’initiation de la
convection : une étude de sensibilité à la présence d’un tel relief pourrait confirmer un tel rôle.
Enfin, la stationnarité observée du front froid soulève la question du rôle éventuel des processus
diabatiques dans la stationnarité de ce front, question qui pourrait également être tranchée
par une expérience numérique de sensibilité. Afin d’étudier en détail ces processus, une étude
numérique de ce cas est réalisée et présentée au chapitre 5.
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Chapitre 5
Simulations numériques de l’épisode
méditerranéen de 2018 dans l’Aude et
validation avec les données de stations
personnelles
La forte densité spatio-temporelle des observations de surface combinant les stations per-
sonnelles et conventionnelles permet d’observer les phénomènes convectifs à une résolution sans
précédent. Diverses situations convectives ont ainsi été étudiées aux chapitres 3 et 4. Dans le
cas de l’épisode méditerranéen de 2018 dans l’Aude étudié au chapitre 4, les analyses SPWS ré-
vèlent une corrélation entre la stationnarité de deux signatures caractéristiques de surface et la
stationnarité des précipitations intenses sur une même zone pendant plusieurs heures. Toutefois,
l’étude soulève plusieurs questions (section 4.3) nécessitant d’avoir recours à des simulations
numériques. Ainsi, au cours du chapitre 5 des simulations numériques sont réalisées afin de
répondre aux questions soulevées et ainsi améliorer notre compréhension du déclenchement de
la convection et de l’évolution du système précipitant.
D’autre part, la qualité des analyses SPWS démontrée au chapitre 4 promeut l’utilisation
de celles-ci afin d’évaluer le réalisme des simulations numériques près de la surface. L’évaluation
de multiples configurations des modèles numériques avec de telles analyses indépendantes est
crucial afin de guider les améliorations et les développements à venir de ces modèles. Ainsi,
dans ce chapitre, les champs de surface des simulations numériques sont évalués vis-à-vis des
analyses SPWS. Afin que l’évaluation soit la plus objective possible, les simulations numériques
ne sont pas directement comparées aux analyses. En effet, la comparaison directe fait appa-
raître des différences qui ne sont pas seulement imputables à des désaccords physiques entre
les deux, mais liées aux méthodes d’élaboration différentes de ces deux champs. D’abord, les
champs physiques des simulations numériques en points de grille sont convertis en séries tem-
porelles à l’emplacement des stations conventionnelles et personnelles utilisées pour élaborer
les analyses SPWS. Ces séries temporelles de données sont ensuite spatialisées avec la même
méthode que celle utilisée pour élaborer les analyses SPWS. Les spatialisations résultantes sont
alors comparées aux analyses SPWS.
5.1 Résumé de l’article
L’objectif principal de l’article est de répondre aux questions soulevées au chapitre 4 mais
aussi par Kreitz et al. (2020). Parmi les processus physiques ayant apporté de l’air chaud et
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instable, initié la convection et provoqué les précipitations intenses observées dans l’Aude :
(i) Quelle est l’origine de l’humidité, en particulier quel est le rôle de l’ex-cyclone tropical
Leslie ?
(ii) Quel est le rôle du relief des Pyrénées dans l’initiation de la convection ?
(iii) Quel est le rôle du refroidissement associé à l’évaporation des précipitations, en particu-
lier sur l’évolution du front froid quasi stationnaire délimitant la masse d’air d’origine
Atlantique au-dessus de l’Aude (front appelé CF1) ? Ce processus a-t-il modifié son em-
placement, sa durée de stationnarité, ou l’intensité du gradient de température au niveau
du front ?
Afin de répondre à ces questions, des simulations numériques sont réalisées avec le modèle
Meso-NH (Lafore et al., 1998; Lac et al., 2018). Les simulations sont réalisées à l’aide de deux
domaines imbriqués couplés (two-way grid nesting) à 1 km et 500 m de résolution horizontale,
le domaine à 500 m de résolution étant centré sur le département de l’Aude. Globalement, la
configuration choisie pour la partie physique du modèle, détaillée dans l’article, est proche de
celle du modèle opérationnel AROME. Les conditions initiales et aux limites sont fournies par
les analyses opérationnelles AROME toutes les 3 h.
La simulation de référence est comparée aux analyses SPWS. Par rapport à ce qui est observé
par les analyses, la simulation retarde d’environ 3 h l’arrivée sur l’Aude des précipitations situées
à l’avant du front froid associé à la dépression méditerranéenne (front appelé CF2) ainsi que la
fin de l’épisode précipitant sur l’ouest du département de l’Aude. La zone au-dessus de laquelle
le front froid CF1 et le talweg sont restés quasi stationnaires est relativement bien simulée,
environ 10 km plus à l’ouest qu’indiqué par les analyses SPWS, mais la durée de stationnarité
de ces deux signatures de surface est surestimée de 3 à 4,5 h par les simulations.
Les cumuls de précipitations simulés en 24 h sont jugées réalistes, mais légèrement suresti-
més par rapport à l’analyse ANTILOPE intégrant les précipitations mesurées par les stations
personnelles connectées. Cette surestimation est cohérente avec le retard des simulations concer-
nant à la fois de l’heure d’arrivée de CF2 sur l’Aude et de l’heure de fin de l’épisode précipitant,
qui provoque un allongement dans les simulations de la durée des précipitations sur le dépar-
tement de l’Aude par rapport à ce qui a été observé. Malgré ces différences, la simulation de
référence est considérée comme suffisamment réaliste et est utilisée pour étudier le cas.
L’étude révèle que l’origine principale des parcelles d’air soulevées et les mécanismes prin-
cipaux d’initiation de la convection diffèrent au cours de cet épisode précipitant que l’on peut
scinder en deux parties.
La première partie débute le 14 octobre vers 19:00 UTC. Dans cette partie, la simulation
de référence montre que des parcelles d’air conditionnellement instables provenant de la mer
Méditerranée, à l’est des îles Baléares, et issues d’altitudes comprises entre 0 et 1,5 km sont
transportées par le jet de basses couches vers le rivage du Languedoc-Roussillon. Ces parcelles
d’air voient leur humidité augmenter au cours de leur transport au-dessus de la mer Méditerra-
née : dans le domaine du modèle (voir Figure 1 de l’article), le rapport de mélange des parcelles
d’air suivies augmente d’une amplitude allant de 0,5 à 1,8 g kg−1 par rapport à leur valeur ini-
tiale. Une fois à l’intérieur des terres, ces parcelles d’air sont continuellement soulevées le long
des pentes des premiers reliefs rencontrées qui sont ceux de l’est de la chaîne Pyrénéenne, du
massif des Albères et du massif des Corbières.
L’organisation des cellules convectives suivant des lignes quasi stationnaires sous le vent des
reliefs, observée durant le cas, est bien reproduite par la simulation de référence. Ces lignes
forment les parties actives d’un système convectif de mésoéchelle à régénération rétrograde.
D’après la simulation, les cellules convectives semblent être maintenues et renforcées en aval
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du relief (par rapport au flux) par la combinaison d’un mécanisme de convergence en basses
couches, d’ascendances créées par des ondes orographiques également en aval du relief et une
alimentation continue des cellules en air conditionnellement instable du fait du cisaillement
du vent lié à son changement de direction dans les premiers niveaux de l’atmosphère. En
effet, les cellules formées sont continuellement advectées vers le nord-nord-ouest par le vent
de milieu de troposphère tandis que le jet de basses couches alimente les cellules avec de l’air
conditionnellement instable par leur flanc sud-est. Une étude de sensibilité montre que la ligne
convective à la fois observée et simulée en aval du massif des Albères disparaît lorsque le relief de
ce massif est artificiellement aplati dans une simulation numérique, démontrant le rôle crucial
du relief dans la formation des lignes convectives lors de ce cas.
L’intensité des mouvements convectifs est particulièrement renforcée au-dessus et à l’ouest
du front froid quasi stationnaire CF1, le long duquel une ligne de forte convergence ainsi qu’un
fort gradient de température potentielle virtuelle sont simulés et observés. La plupart des par-
celles d’air situées dans les courants ascendants les plus vigoureux à l’ouest de CF1, à proximité
du maximum de précipitations simulé, sont soulevées au-dessus de CF1.
La deuxième partie de l’événement débute le 15 octobre vers 02:00 UTC d’après les obser-
vations, avec un décalage dans la simulation qui la fait débuter à environ 05:00 UTC. Dans
cette deuxième partie, l’origine des parcelles d’air conditionnellement instables impliquées dans
les précipitations change progressivement. La simulation indique qu’un nombre croissant de
parcelles d’air proviennent d’altitudes comprises entre 1 et 4 km au sud des îles Baléares, c’est-
à-dire qu’elles proviennent du voisinage de la dépression méditerranéenne et du front froid CF2,
tous deux formés à partir des vestiges de Leslie. Les mécanismes d’initiation changent également
puisque la masse d’air conditionnellement instable située à l’avant du front froid CF2 provoque
l’initiation de cellules convectives au-dessus de la mer Méditerranée, cellules qui sont ensuite
advectées vers le littoral du Languedoc-Roussillon. À l’intérieur des terres, l’activité convec-
tive la plus intense organisée précédemment sous forme de lignes perd progressivement cette
organisation et les plus fortes précipitations se concentrent plutôt le long et à l’ouest de CF1.
L’épisode pluvieux se termine sur l’Aude peu après le passage du front froid CF2 qui décale la
zone pluvieuse en direction du nord-est et à l’arrière duquel les précipitations s’arrêtent.
Concernant la position quasi stationnaire de CF1, la simulation de référence confirme qu’une
sorte d’équilibre est atteint entre la masse d’air froid à l’ouest de CF1 et la masse d’air chaud et
humide à l’est de CF1 qui est transportée par le jet de basses couches depuis la Méditerranée.
L’alimentation des cellules orageuses en air chaud et humide par le jet de basses couches est
coupée progressivement sur le Languedoc-Roussillon au cours de l’avancée du front froid CF2
vers le nord. Cette coupure de l’alimentation entraîne une chute de la vitesse du vent, ce qui
rompt l’équilibre, provoquant l’écoulement rapide de la masse d’air froid vers l’est et la fin de la
stationnarité de CF1. Concernant le rôle des processus de refroidissement par évaporation dans
la stationnarité de CF1, une étude de sensibilité montre que celui-ci ne joue aucun rôle dans la
stationnarité ou la position de CF1 ni ne modifie significativement le gradient de température.
Une des raisons pourrait être la faible évaporation due à la quasi-saturation de la basse et
moyenne troposphère, saturation à laquelle les vestiges de Leslie ont contribué. L’emplacement
des plus forts cumuls de précipitations est simulé à l’ouest de la position où CF1 est resté quasi
stationnaire, ce qui est en accord avec les observations.
Par conséquent, l’emplacement des précipitations exceptionnelles sur le département de
l’Aude semble être, par ordre d’importance, la conséquence d’une activité convective se concen-
trant (i) à l’ouest du front froid quasi stationnaire CF1 et (ii) sous le vent, en aval du massif
des Albères et du massif des Corbières. Le maximum de précipitations se trouve à l’intersec-
tion entre ces deux zones, tant d’après les simulations que les observations. Les vestiges de
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l’ex-cyclone Leslie (i) sont impliqués dans la formation du front froid CF2 à l’arrière duquel
une dépression méditerranéenne s’est rapidement creusée, (ii) ont contribué à l’apport d’air
conditionnellement instable dans les basses couches dans la deuxième partie de l’événement et
(iii) ont contribué à humidifier les niveaux moyens de la troposphère, diminuant les processus
d’évaporation. Cependant, l’humidité de basses couches qui a principalement contribué aux
précipitations sur le département de l’Aude provient de la mer Méditerranée, de masses d’air
originaires de l’est de 4,5° E, plutôt que des vestiges de Leslie.
5.2 Article : A numerical study to investigate the roles
of former hurricane Leslie, orography, and evapo-
rative cooling in the 2018 Aude heavy precipitation
event
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Abstract. In southeastern France, the Mediterranean coast is regularly affected by heavy precipitation events. On 14–15 Octo-
ber 2018, in the Aude department, a back-building quasi-stationary mesoscale convective system produced up to about 300 mm
of rain in 11 h. The synoptic situation was perturbed by the former hurricane Leslie, involved in the formation of a Mediter-
ranean surface low that focused the convective activity. At mesoscale, convective cells focused west of a quasi-stationary cold
front and downwind of the terrain. To investigate the roles of Leslie, orography and evaporative cooling in the processes that5
led to the observed rainfall, numerical simulations are run and evaluated with near-surface analyses comprising standard and
personal weather stations. Simulations show that, in a first part of the event, low-level conditionally unstable air parcels found
inside strong updrafts mainly originate from the Mediterranean Sea, east of 4.5◦ E, whereas in a second part, an increasing
number originates from Leslie’s remnants. Air masses from east of 4.5◦ E appear as the first supplier of moisture over the
entire event. Still, Leslie contributed to substantially moisten mid-levels over the Aude department, diminishing evaporation10
processes. Thus, the evaporative cooling over the Aude department does not play any substantial role in the stationarity of the
cold front. Regarding lifting mechanisms, most of the air parcels found inside strong updrafts near the location of the maximum
rainfall are lifted above the cold front, attesting its key role in focusing convection. Downwind of the Albera Massif, mountains
bordering the Mediterranean Sea, cells formed by orographic lifting seem to be maintained by low-level leeward convergence,
mountain lee waves and a favourable directional wind shear; when terrain is flattened, rainfall is substantially reduced. The15
location of the exceptional precipitation appears to be driven primarily by the location of the quasi-stationary cold front and
secondarily by the location of convective bands downwind of the orography.
1 Introduction
Heavy precipitation events (HPEs), usually defined as events with daily rainfall exceeding 150 mm (Ricard et al., 2012),
affect all the coastal areas of the western Mediterranean region, often producing flash floods (Nuissier et al., 2008). Due20
to the large societal impact of these events causing casualties and damage, they were extensively studied during the HyMeX
programme extending from 2010 to 2020 (Drobinski et al., 2014; Ducrocq et al., 2014). Large rainfall amounts observed in time
periods from few hours to several days during HPEs are the result of convective activity focusing over the same area. Strong
convective activity often consists in continuous convective cell renewal constituting quasi-stationary mesoscale convective
1
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systems (MCSs). The total rainfall amount observed over a given area is the product of both rainfall intensity produced by25
individual cells and the time period during which this convective activity remains focused over this area.
Ricard et al. (2012) built a climatology of HPE environments over the northwestern Mediterranean area. Synoptic situations
favouring these HPEs over Languedoc-Roussillon, maritime part of the Occitanie region in southern France (Fig. 1), are now
well known. At upper levels, a trough extends over the Iberian peninsula in a southeast-northwest orientation. This trough is as-
sociated with a cold low in the middle and high troposphere and generally entails a diffluent southwesterly flow at upper levels.30
MCSs develop preferentially northwards of a slow-evolving surface low located between Spain and the Balearic Islands focus-
ing a southeasterly low-level jet (LLJ). The location and the deepening of the slow-evolving surface low has been identified
as a key ingredient in focusing the convective activity over the same area and continuously initiating convective activity inside
MCSs (Duffourg et al., 2016; Nuissier et al., 2016). The Mediterranean Sea supplies moisture and heat to this low-level airflow
through evaporation and heat exchange, which depend on the sea surface temperature (SST). Lebeaupin et al. (2006) showed35
that abnormally warm SST can destabilize atmospheric lower levels up to 2000–3000 m. In some HPEs, the Mediterranean
Sea supplied up to 60 % of the total air parcels moisture (Duffourg and Ducrocq, 2013; Duffourg et al., 2018), modulating the
intensity of convective precipitation. All these ingredients favour a persistent LLJ transporting low-level conditionally unstable
air parcels over the Gulf of Lion. Several mechanisms are responsible for lifting the conditionally unstable low-level marine
flow when it reaches the coast, triggering convection over the same area. First, the mountainous terrain bordering the Mediter-40
ranean shore leads to orographic lifting. Secondly, in the lower levels of the atmosphere, low-level mesoscale boundaries, when
stationary, can lift air parcels over the same areas. These mesoscale boundaries are found in fronts, outflow boundaries of cold
pools, local convergence lines, mesoscale pressure troughs, among others. Lifting mechanisms include mechanical lifting in
convergence areas and density departures between air masses that cause the most buoyant air parcels to ascend.
The orography-like lifting action of these mesoscale boundaries is combined with the action of the terrain itself (Ducrocq45
et al., 2008; Duffourg et al., 2018). This explains why large rainfall amounts are observed over the mountains as well as in
the Mediterranean plains and over the sea. These mesoscale boundaries can pre-exist, or being initiated by the first convective
cells. The idealized study of Bresson et al. (2012) shows that the occurrence of these mesoscale boundaries is dependent on the
characteristics of the upstream flow: for example cold pools have been shown to form preferentially when the flow is relatively
dry or weak. Once initiated, the location and intensity of these features can be continuously modified by the MCS thanks to50
small-scale feedback mechanisms of the convection to the environment (Duffourg et al., 2016).
During the night of 14 to 15 October 2018, in the center and northwest of the Aude department (Fig. 1), part of Languedoc-
Roussillon, rainfall accumulations over 200 mm in less than 12 h affected an approximately 60 km long and 10 km wide band
oriented southeast to northwest. Inside the band, an automatic rain gauge in Trèbes (Fig. 2) measured 295.5 mm in 11 h in-
cluding 243.5 mm in 6 h and 110.5 mm in 2 h. Météo-France volunteer observers measured 318.9 mm in Conques-sur-Orbiel55
and 306.6 mm in Cuxac-Cabardès with manual rain gauges in 2 days, probably fallen almost entirely in 12 h as 93 to 99 % of
the 2-day rainfall fell in 12 h in nearby Météo-France automatic rain gauges. In the center and northwestern part of the band,
such 12 h rainfall accumulations were unprecedented in recent meteorological records and return periods were estimated over
100 yr. The orientation of the band, parallel to the small Trapel river catchment, led to a major flash flood in this catchment
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in particular, overflowing and destroying bridges. It caused 15 fatalities, 75 injured and around 325 millions euros of damages60
including C 256 M to insurable assets for around 29 000 insurance claims and C 69 M to non-insurable assets (Préfecture de
l’Aude, 2018; Ayphassorho et al., 2019; French Insurance Federation, 2019; Petrucci et al., 2020).
As described by Caumont et al. (2020) and Kreitz et al. (2020), at large scale, a remarkable and unusual feature of this event
is the landfall of the former hurricane Leslie in the Portuguese coast on the evening of 13 October, one day before the Aude
HPE started. It is still unknown how the additional moisture provided by Leslie contributed to the convective system. At a65
smaller scale, largest rainfall accumulations are found to be aligned along bands downstream of the Pyrenees relief. Within
the bands, the largest accumulations are found west of a quasi-stationary cold front and a quasi-stationary mesoscale trough.
Because of the heavy rain observed in the area, evaporative cooling processes may have played a role in the stationarity of the
cold front. Consequently, the goal of the article is to address the questions raised by Caumont et al. (2020): what was (i) the
origin of moisture including Leslie’s contribution, (ii) the role of the Pyrenees relief and (iii) the role of the evaporative cooling70
in the physical processes that supplied conditionally unstable air, triggered convection and led to the observed rainfall?
Investigation of these questions is carried out as follows. First, the case study is presented in Sect. 2. Numerical simulations
of this HPE produced with the Meso-NH model are described in Sect. 3. The realism of the reference simulation is evaluated
near the surface through a comparison with independent analyses built from observations of standard and personal weather
stations in Sect. 4. Once evaluated, the simulation chosen as reference and a simulation to study the sensitivity to the terrain75
are used in Sect. 5 to investigate processes that led to the observed rainfall, in particular the role of Leslie. Then, the role of the
cooling associated with the evaporation of precipitation is evaluated in Sect. 6.
2 Case description
The synoptic situation over Europe between 13 and 15 October was disturbed by the remnants of two Atlantic hurricanes,
Leslie and Michael, and their associated fronts (NOAA NESDIS, 2018).80
At 500 hPa, on 13 October 12:00 UTC a large trough extended from the west of Iceland towards the west of Portugal
(Fig. 3b). On 14 October 12:00 UTC (Fig. 3d), part of the trough split and evolved in a cut-off low over Spain, while the
remnants of the former hurricane Michael generated a secondary trough at the rear of the cut-off. On 15 October 12:00 UTC
(Fig. 3f), this secondary trough joined the existing cut-off low. The interaction between both lows, merged into a single cut-off
low, seems to have strongly slowed the westward movement of this mid-level cut-off low. Also, the cut-off low was prevented85
from moving westwards by the blocked situation observed over eastern Europe between 13 October 12:00 UTC and 15 October
12:00 UTC, due to a quasi-stationary high at all levels of the troposphere.
Between 14 October 12:00 UTC and 15 October 12:00 UTC, a small jet branch circumvented to the south the cut-off low.
This jet branch reached maximum values over the Aude department of around 30 m s–1 at 300 hPa and around 25 m s–1 at
500 hPa. During this period, this jet showed some diffluence over the Aude department and changes were observed in its90
speed and direction due to the movement of the cut-off low. From southerly, the jet backed southeasterly, temporarily veered
southwesterly at 300 hPa and then slowed down.
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Figure 1. Map of southwestern Europe where locations mentioned in the article are indicated. The bright square and the dashed black line
correspond to the two grid-nested domains (parent and child) of the simulation. Inside the bright square, terrain elevation from the parent
model is shown; outside, it is the NASA visible blue marble image (from https://visibleearth.nasa.gov). Solid black lines indicate French
departments and country borders. Languedoc-Roussillon, a region including Aude and Pyrénées-Orientales departments is shaded. The two
little red stars indicate from north to south the location of Villegailhenc and Trèbes, two towns strongly affected by the HPE.
Near the surface, on 13 October 12:00 UTC (Fig. 3a), hurricane Leslie approached the Portuguese coast. A cold front
along a mean sea level pressure (MSLP) trough linked Leslie to a low located over Ireland. At 15:00 UTC, few hours before
reaching the coast, Leslie was a category 1 hurricane with a 979 hPa estimated central MSLP (NOAA NWS National Hurricane95
Center, 2018a). Leslie was declared post-tropical cyclone at 21:00 UTC, just before landfall over Portugal between 21:00 and
22:00 UTC (NOAA NWS National Hurricane Center, 2018b). Leslie brought a large amount of moisture at all levels of the
troposphere: over large areas, water vapour mixing ratio exceeded 12 g kg–1 at 925 hPa (Fig. 4a), 7 g kg–1 at 700 hPa and
2.5 g kg–1 at 500 hPa just before Leslie’s landfall according to ARPEGE analyses. After landfall, Leslie’s MSLP low filled up
quickly, and remnants of this former hurricane participated to extend towards south the existing cold front. On 14 October100
12:00 UTC (Fig. 3c), the cold front has become more active over Spain and France. During the evening and the night of 14 to
15 October, a low rapidly deepened over the Mediterranean Sea, between the Balearic Islands and Valencia region around this
cold front, associated with strong convective activity. A potential vorticity anomaly at upper levels is observed upstream of this
low. It may have helped to deepen it through a baroclinic interaction, but its precise role would need further investigation.
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Figure 2. Orography of the south Languedoc-Roussillon including the Aude department in simulations (a) REF and (b) NOALB in which the
Albera Massif is removed. Stars indicate towns affected by the HPE and mentioned in the article: "V" is Villegailhenc, "T" is Trèbes, "Cu"
is Cuxac-Cabardès and "Co" is Conques-sur-Orbiel. The two red stars are landmarks displayed in other figures of the article. Red contours
indicate mountain massifs.
This Mediterranean low moved slowly northwards overnight. It increased the MSLP gradient along the Languedoc-Roussillon105
coast and more generally over the Mediterranean Sea. Consequently, the near-surface east-southeasterly wind strengthened, in-
creasing LLJ supply in warm and moist air originating from the Mediterranean Sea (dashed lines in Figs. 4d-f).
Caumont et al. (2020) show that a trough formed and extended this low towards Languedoc-Roussillon. At the same time,
part of the active cold front (CF1) producing thunderstorms north of the Pyrenees (Fig. 3c) moved westwards. Its precipitating
activity decreased as it moved west, but its thermal signature near the surface remained. CF1 stopped in the middle of the Aude110
department, slightly west of the MSLP trough. Both CF1 and the MSLP trough remained quasi-stationary between 22:30 UTC
14 October and 04:00 UTC 15 October.
The advance northeastwards of the slow-moving low and its associated cold front (CF2, Figs. 3c,e) brought additional
moisture over Languedoc-Roussillon. At low-levels, this moisture originates from both from Leslie’s remnants and a moist
area already present over Spain (solid lines in Fig. 4). Kreitz et al. (2020) indicate that these different moisture contributions115
resulted in values of precipitable water up to 35 mm during the HPE. CF2 left the Aude department in the morning of the 15
October, which ended the HPE over the department.
A focus on the mesoscale situation shows that rain started over the Pyrénées-Orientales and Aude departments in the morning
of 14 October. Météo-France standard weather stations in Pyrénées-Orientales recorded 0 to 20 mm rainfall, even 50 mm locally
near the Spanish border, rainfall amounts being higher over mountains, between 02:00 and 19:00 UTC 14 October. In Aude, 0120
to 11 mm rainfall was recorded between 13:00 and 19:00 UTC. Observed rainfall was a share between convective cells locally
5
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Figure 3. (a,c,e) Surface and (b,d,f) 500 hPa analyses of Météo-France national forecast department (Santurette and Joly, 2002) at (a,b)
12:00 UTC 13 October 2018, (c,d) 12:00 UTC 14 October 2018 and (e,f) 12:00 UTC 15 October 2018. Surface fronts are manually drawned
using conventional observations, satellite, radar images and short-term forecasts (instead of analyses due to availability time constraints).
Mean sea level pressure (in hPa), 500 hPa geopotential height (in gpm) and temperature (in ◦C) are from Météo-France operational global
model ARPEGE (Courtier et al., 1991) 6 h forecast of the T–6 h run (T: time of the chart). Surface (respectively altitude) low-pressure centres
are indicated by "D" (resp. "B") and high-pressure centres by "A" (resp. "H").
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Figure 4. ARPEGE analyses of water vapour mixing ratio and geopotential height (in gpm) at 925 hPa on 13 October 2018 at (a) 18:00 UTC,
on 14 October 2018 at (b) 00:00 UTC, (c) 06:00 UTC, (d) 12:00 UTC, (e) 18:00 UTC, and (f) on 15 October 2018 at 00:00 UTC. The
approximate location of moist air masses carried by Leslie (solid red line) or found over the Mediterranean Sea (dashed red line) are circled.
formed and either convective cells or stratiform rain crossing the Pyrenees mountains from Spain. Clouds advected from Spain
originated from a large cloud band ahead of CF2.
Over the Aude and Pyrénées-Orientales departments, the most intense rainfall occurred between 19:00 UTC 14 October and
07:00 UTC 15 October (Fig. 5). One shall note that the Opoul radar marked in Fig. 5a, well covering the area, had a failure125
between 21:55 UTC 14 October and 06:05 UTC 15 October. The three closest radars that filled the gaps are located to the
northwest, north and northeast, outside of the area shown in Fig. 5. Thus, observed reflectivities are likely underestimated in
Figs. 5b-d particularly around and south of the Opoul radar.
The first part of the HPE begins around 19:00 UTC 14 October. At that time, the size of the stratiform area and rainfall
intensity increased due to an increasing rain advection from Spain. East of this rainy area, near the Mediterranean coast, two130
parallel lines of convective cells formed, starting over the Albera Massif and the eastern slopes of the Pyrenees, and rapidly
became the active parts of a back-building MCS. Fig. 5a exhibits these two parallel lines along the red arrows. The eastern line
was more active than the western line: reflectivities exceed 40 dBZ at 21:35 UTC along the eastern line but remain below along
the western line. At 23:00 UTC, Fig. 5b shows convective cores feeding this eastern line from its eastern flank with reflectivities
particularly strengthened in the northwestern part of the line. This organization in two lines is observed until around 00:00 UTC.135
After 00:00 UTC, the eastern line orientation slightly turned anticlockwise and a third active line formed, visible in Fig. 5c.
Enhanced reflectivities along this line seems to originate in the eastern slopes of the Corbières Massif. Reflectivities of all lines
are still strengthened in their northwestern parts. At 02:00 UTC, more reflectivities are observed over the Mediterranean Sea,
7
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Figure 5. Radar base reflectivity from the French operational mosaic on 14 October at (a) 21:35 UTC, (b) 23:00 UTC and on 15 October at (c)
02:00 UTC and (d) 05:05 UTC. Red arrows with triangle arrowheads show the axes of continuous convective cell renewal and the movement
of individual cells shown by radar. Dashed lines and large red arrowheads indicate the northeastwards movement of the convective system
ahead of CF2.
south of the red dashed line in Fig. 5c, showing the advance of the convective system ahead of CF2. The large red arrows and
the dashed lines in Figs. 5c,d indicate the movement and the northeastern limit of this rain band, respectively. After 02:00 UTC,140
in the second part of the HPE, this rain band associated with CF2 modified the MCS organization in lines observed until then:
active cells with reflectivity above 40 dBZ were continuously advected from the sea. Heavy rainfall persisted in the area,
strengthened in particular west of the red dash-dotted line shown in Fig. 5d that corresponds to the location of CF1. After
05:00 UTC the large rain band associated with CF2 headed slowly northeastwards, leaving no more precipitation behind.
Fig. 6a shows the resulting 24 h accumulated precipitation from the ANTILOPE analyses, the Météo-France operational145
algorithm of quantitative precipitation estimation at a 1 km horizontal resolution, blending radar and rain gauge observations
(Champeaux et al., 2009). In this case, available rain gauge observations from personal weather stations have been added to the
product after a manual quality control, and validated by Caumont et al. (2020) over independent rain gauges. In ANTILOPE
8
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Figure 6. 24 h accumulated precipitation between 12:00 UTC 14 October and 12:00 UTC 15 October from the (a) ANTILOPE analyses,
(b) REF, (c) NOCOOL and (d) NOALB simulations. Solid black lines indicate French departments and country borders. Dotted black lines
indicate catchment limits of the Aude basin and its tributaries.
analyses, maximum accumulated precipitation reaches 342 mm few kilometres southwest of Trèbes, where an automatic rain
gauge measured 295.5 mm and close to a personal weather station that measured 311 mm. The line organization identified on150
radar observations resulted in two precipitation bands, referred to as eastern and western bands, with the eastern band a little
curved, due to the formation of the third line between 00:00 and 02:00 UTC. The consequences were catastrophic near the
observed precipitation maximum, because most of the rain has fallen in 6 to 12 h. Another local maximum of precipitation
of 317 mm is observed over mountains, northeast of the bands. Consequences in this mountainous area were low since it is
accustomed to such rainfall and hourly precipitation accumulations remained moderate.155
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3 Numerical simulations
Simulations are performed with the French non-hydrostatic numerical research model Meso-NH version 5.4.2 (Lac et al.,
2018), extensively used to study Mediterranean MCSs (Bouin et al., 2017; Martinet et al., 2017; Duffourg et al., 2018).
3.1 Meso-NH configuration
A two-way interactive grid nesting is chosen in order to study the sensitivity to a modification of model physics only within160
the child’s model domain. A parent domain with a 960 × 900 km2 horizontal domain over southern France and northwest-
ern Mediterranean Sea is defined (Fig. 1). To realistically represent precipitating systems, a model configuration close to that
of the French convection-permitting operational model AROME (Seity et al., 2011; Brousseau et al., 2016) is chosen with a
1 km horizontal resolution for the parent domain. The child’s model horizontal domain is centered over the Aude department
with a 180 × 135 km2 domain and a 500 m horizontal resolution. The Gal-Chen and Somerville (1975) height-based vertical165
coordinate is used with 89 stretched vertical levels from 5 m up to 23.75 km (height of the mass point), including 33 levels
below 2 km height. The number and spacing of vertical levels is designed to be similar to AROME. A Rayleigh damping is
progressively applied above 15 km height (i.e. the last 7 levels) to the perturbations of the wind components and the thermo-
dynamical variables with respect to their large-scale values in order to prevent spurious reflections from the upper boundary. It
has a maximum value at the top of the upper absorbing layer of 0.001 s–1.170
For the momentum transport scheme, a fourth-order centered discretization is used (CEN4H), while the transport scheme
used for meteorological (temperature, water substances and turbulent kinetic energy) and scalar variables is a monotonic
version of the piecewise parabolic method (PPM_01). The time integration scheme chosen is a fourth-order explicit Runge-
Kutta (RKC4) and the model time step is 2 s for the parent, 1 s for the child. To suppress very short wavelength modes, a
fourth-order diffusion operator is applied to the wind components (u,v,w) with an e-folding time (time at which waves are175
damped by a factor e–1) of 1800 s. Simulations start on 14 October at 12:00 UTC and last 24 h. The initial and lateral boundary
conditions of the parent model are given by AROME operational analyses every 3 h at 1.3 km horizontal resolution. The lateral
boundary conditions of the AROME analyses are provided by the latest available operational ARPEGE short cut-off analyses
and forecasts (4 ARPEGE runs per day). For example, the analysis and 3-h forecast of the 06:00 UTC ARPEGE run provide
lateral boundary conditions for 06:00 and 09:00 UTC AROME analyses. There is one particular case for AROME 00:00 UTC180
analysis that receives its lateral boundary conditions from a very short cut-off ARPEGE 00:00 UTC analysis.
Earth surface variables and fluxes are simulated with the SURFEX model version 8.1 (Masson et al., 2013). Each grid
mesh is divided in four main tiles. The following schemes are used for each tile: a three layer force-restore version of ISBA
for natural land surface (Noilhan and Planton, 1989), TEB for urban area (Masson, 2000), the roughness length formula of
Charnock (1955) with Louis (1979) exchange coefficients for lake and the COARE 3.0 parametrization (Fairall et al., 2003)185
for sea-surface fluxes. COARE 3.0 is used as recommended by Rainaud et al. (2016) for Mediterranean HPEs and used by
Lebeaupin Brossier et al. (2009) and Bouin et al. (2017). Optional corrections of sea-surface fluxes due to density effects
during heat and water vapour transfer (Webb et al., 1980) and precipitation effects (Gosnell et al., 1995; Fairall et al., 1996) are
10
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applied. The SST field comes from the initial AROME analysis and remains constant for the entire simulation. Physiographic
files used include the land cover data base ECOCLIMAP-II/Europe version 2.5 (Faroux et al., 2013), SRTM topography with190
a horizontal grid spacing of approximately 250 m (Farr et al., 2007) and soil properties derived from harmonized world soil
database (HWSD; FAO, IIASA, ISRIC, ISS-CAS, JRC (2012)).
Regarding physical parametrizations, the longwave radiation scheme used is the Rapid Radiation Transfer Model (Mlawer
et al., 1997) while the shortwave scheme is based on Fouquart and Bonnel (1980) method. Full radiation computations are
performed once every 15 min. For turbulence, the one dimensional parametrization used is based on a 1.5-order closure (Cuxart195
et al., 2000) of the turbulent kinetic energy equation with the Bougeault and Lacarrere (1989) mixing length. At 1 km resolution,
deep convection is assumed to be resolved explicitly by the model’s dynamics. Shallow convection is parametrized with the
Pergaud et al. (2009) Eddy Diffusivity Mass Flux scheme. The bulk one-moment mixed microphysical scheme used is ICE3
(Pinty and Jabouille, 1998; Caniaux et al., 1994) that includes six water species (water vapour, cloud droplets, raindrops,
pristine ice crystals, snow or aggregates and graupel).200
For the child model at 500 m horizontal resolution, in the so-called turbulence "grey zone", the choice of a 1D turbulence
parametrization can be questioned. This choice was made to keep consistency between the two coupled models. Investigations
of Machado and Chaboureau (2015) showed that 1D turbulence parametrization produces too many small cloud systems and
rain cells with a shorter lifespan than observed. Although very sensitive to the in-cloud mixing length chosen, 3D turbulence
parametrization appears more consistent with observations. Further investigations, out of the scope of the study, are required on205
Mediterranean cases to compare 1D and 3D turbulence parametrizations at 500 m resolution. Preliminary investigations were
done by Martinet et al. (2017) showing some improvements by using a 3D turbulence parametrization with 3 different mixing
lengths in simulations of a Mediterranean HPE at 500 m horizontal resolution compared to a 2.5 km resolution simulation using
a 1D turbulence parametrization. Because of the difference in horizontal resolution, it is difficult to conclude what benefit came
from the highest resolution or from the turbulence scheme.210
Regarding computation setup, each experiment was computed on the Météo-France supercomputer Bullx DLC b710 "Beau-
fix" with 3200 cores (40 cores by node for 80 nodes) in approximately 14 h. The Meso-NH model was compiled at an opti-
mization level 2 (O2) in order to produce bit reproducible results.
3.2 Experiments
Three simulations are shown in the study. The first one is run to realistically simulate the case. Validation of its realism is215
performed in Sect. 4. This reference study is called REF hereafter.
The importance of mountains bordering the Mediterranean shore in focusing or enhancing convection was pointed out by
Ducrocq et al. (2008) in the 1999 Aude HPE that affected an area 30 km east of the one affected in the 2018 Aude HPE. The
authors hypothesized that the Massif Central and the Pyrenees probably enhanced the intensity of the rainfall by channelling
the warm and moist LLJ. Removing the Massif Central diminished the maximum precipitation simulated though it had not a220
substantial impact on the stationarity of the simulated MCS, organized along a narrow line (Nuissier et al., 2008). However the
removal of Pyrenees mountains, located upstream of the precipitation maximum, was not tested.
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In the 2018 Aude HPE, radar observations in Figs. 5a-c show that a large number of convective cells were continuously
initiated during several hours over the Albera Massif and remained aligned downstream. The Albera Massif is the easternmost
Massif of the Pyrenees bordering the Mediterranean Sea (Fig. 2); its highest mountain is the Neulos peak which culminates at225
an altitude of 1256 m. Its altitude is 1023 m (respectively 1128 m) in the father (resp. child) model. These observations support
the occurrence of quasi-stationary convective banding that can lead to large rainfall accumulations. Similar convective band
generation was observed in the southeastern flank of the Massif Central by Miniscloux et al. (2001) and Cosma et al. (2002)
upstream of small-scale topography ridges, with an enhancement of these bands on the lee side of the ridges. Cosma et al.
(2002) showed in both idealized and real-case simulations that the extension of precipitation lines downwind of orography230
resulted (i) from the formation of a mountain wave immediately downwind of the crest and (ii) from the lee-side convergence
created by deflection around the obstacle. Sensitivity tests indicated that the structure (length, width) and the intensity of the
rain band are quite dependent on the upwind meteorological conditions and on the topographic configuration. The strengthening
of convection downstream of small-scale topographic structures due to lee-side convergence was also noted by Ricard (2005)
during the 1995 Cévennes HPE. Barrett et al. (2015) attributed a similar event over the UK to lee-side convergence combined235
with thermally forced convergence resulting from elevated heating over the upstream terrain.
Thus, to clarify the effect of the Albera Massif on precipitation, a simulation replacing it by a flat terrain, called NOALB, is
carried out. Inside the Albera Massif area bounded by the red solid line (Fig. 2a) terrain elevations above 25 m a.s.l. are set to
25 m a.s.l., except west of the area in order to avoid the abrupt transition to higher terrain. From the western limit of the area,
terrain elevations are set to gradually decrease at a rate of 40 m every km eastwards (4 % slope) until reaching 25 m a.s.l. Such240
transition is not necessary north or south of the Albera Massif because terrain elevation is mainly below 25 m. The topography
resulting from these changes is shown in Fig. 2b.
In previous HPEs such as the 2002 Gard case or the HyMeX IOP13 case, evaporation processes have been shown to play an
important role in cooling the air near the ground (Ducrocq et al., 2008; Duffourg et al., 2018). In these previous cases, dry air
parcels at altitudes between 1000 m and 4000 m, when mixed to precipitation, were humidified and cooled through evaporation245
processes, forming vigourous downdraughts resulting in the formation and maintenance of cold pools. In the 2018 Aude HPE,
the role of evaporative cooling in modifying the location of CF1, changing the duration of CF1 stationarity or substantially
cooling the cold sector west of CF1 is questioned. To clarify the effect of the cooling associated with the evaporation of
precipitation on the case study, this process is switched off for the child model (black dashed square in Fig. 1) but kept for
the parent model (bright square in Fig. 1) in a simulation called NOCOOL. Because of the two-way setup chosen, changes250
applied to the child model interact with the parent model. This change is applied only to the child model because applying
these modifications to the entire parent model strongly modifies MSLP and wind fields upstream of Languedoc-Roussillon,
probably because cooling processes have a strong influence on the life cycle of the low over the Mediterranean Sea (not shown).
Applying these modifications only to the inner domain allows us to quantify the impact of this process only over the south of
Languedoc-Roussillon where strongest precipitation is observed.255
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4 Validation of the REF simulation near the ground
Near-surface fields of the REF simulation are compared to independent gridded analyses built from screen-level observations
of standard and personal weather stations, called SPWS analyses, described by Mandement and Caumont (2020). Instead of
directly comparing the two fields, to separate physical departures from departures due to gridding methods, REF is interpolated
in the same way as the SPWS analyses. This interpolation is called REF_SP. The method consists in replacing the value and260
altitude of each weather station used in the SPWS analyses by the value and altitude of REF nearest grid point. Then, with
the exact same weights and gridding method used in the SPWS analyses, the REF_SP gridded field is built. The method
gives information about model features that are not resolved by the observation network used in the SPWS analyses. Thus, in
this section, the REF_SP interpolations are compared to the SPWS analyses (the REF fields are also shown to illustrate the
method). For precipitation fields, REF is directly compared to the ANTILOPE analyses because they are on regular grid whose265
resolution is close to that of the model.
Regarding rainfall accumulations, the REF simulation is able to reproduce the organization of precipitation in two bands
oriented southeast to northwest (Figs. 6a,b) and located approximately as the observations. Local maxima of both bands are
also located quite correctly. Along the eastern band, two local precipitation maxima are simulated: a first one north of the Trapel
catchment with 338 mm and another one with 331 mm at the same latitude but 7.3 km west of the observed 342 mm maximum.270
Rainfall along the southern part of this eastern band is underestimated. Along the western band, the local maximum is largely
overestimated with 296 mm whereas the observation estimates 206 mm and in the southern part of the band, simulated rainfall
amounts reach more than twice the observations. In the upper right corner of Fig. 6b, the shape of the area affected by heavy
rainfall and the maximum accumulated rainfall simulated (343 mm) are similar to observations (317 mm observed). Elsewhere,
the REF simulation generally overestimates rainfall, particularly over orography. These overestimations are substantial north275
and east of the local maximum indicated by the black arrow (Fig. 6b) or over the Pyrenees mountains.
Regarding the timing of rainfall, the first part of the HPE begins around 19:00 UTC 14 October both in REF and in observa-
tions (see Sect. 2). Until 23:00 UTC, rainfall simulated is less intense than observed particularly along the eastern band: north
of it, hourly rainfall above 20 mm is observed after 21:00 UTC but simulated only after 23:00 UTC. The REF simulation is able
to reproduce the convective lines that are observed mostly in the first part of the HPE but substantial rain rates along these lines280
are simulated later than in observations. The second part of the event begins around 05:00 UTC in the REF simulation whereas
it is 02:00 UTC in observations. Finally, the HPE ended when the rain band associated with the cold front CF2 left the Aude
department. It left the western part of the Aude department (respectively the entire Aude department) heading northeastwards
around 10:00 UTC (resp. 10:30 UTC) in the REF simulation, while it was observed around 07:00 UTC (resp. 09:00 UTC). So,
it rained longer over the Aude department in the REF simulation than in observations, particularly in the western part of the285
department.
As described in Sect. 2, Caumont et al. (2020) show that the location of a MSLP trough and a virtual potential temperature
(θv) gradient remained quasi-stationary between 22:30 UTC 14 October and 04:00 UTC 15 October. The ability of REF to
accurately model these two features is evaluated.
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Figure 7. Mean sea level pressure on 15 October at (a,b,c) 00:00 UTC and (d,e,f) 06:00 UTC from (a,d) the SPWS analysis, (b,e) REF_SP
and (c,f) the REF simulation. Solid black lines indicate French departments and country borders. Dashed white lines indicate the approximate
location of the MSLP trough. Analyses are not computed over the Mediterranean Sea, in white, because of the lack of surface observations
over sea.
Regarding MSLP, at 00:00 UTC, both the SPWS analysis (Fig. 7a) and REF_SP (Fig. 7b) show the MSLP trough. REF_SP290
locates the trough slightly west compared to the analysis. MSLP is up to 3 hPa higher in the northern part of the trough
in analyses compared to REF_SP. At 06:00 UTC, analysis (Fig. 7d) shows that the MSLP trough moved 30 km eastwards
whereas the REF simulation (Fig. 7e) shows that the trough barely moved since 00:00 UTC. In both cases, the trough deepened
between 00:00 UTC and 06:00 UTC. REF_SP keeps the trough at a quasi-stationary location until about 07:00 UTC whereas
analyses indicate the trough remained quasi-stationary only until about 04:00 UTC, before moving eastwards. The comparison295
between REF_SP and the SPWS analysis reveals a time lag of approximately 3 h in the movement of the trough in the morning
of 15 October.
Regarding θv at screen level, at 23:00 UTC, SPWS analysis (Fig. 8a) locates in the middle of the Aude department the θv
gradient which is a salient feature of the cold front CF1. In the analysis, θv is below 18 ◦C west of CF1 and above 20 ◦C east
of it. REF_SP (Fig. 8b) shows a similar amplitude of θv gradient at the approximate same location as the SPWS analysis but300
θv is 1 ◦C higher on both sides of CF1. This shows that the location of CF1 given by REF simulation (Fig. 8c), slightly more
west of what is seen in Figs. 8a,b, is consistent with the SPWS analysis. The sharp east-west θv gradient is also consistent
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Figure 8. 2 m height virtual potential temperature at (a,b,c) 23:00 UTC 14 October and at (d,e,f) 04:00 UTC 15 October from (a,d) the SPWS
analysis, (b,e) REF_SP and (c,f) the REF simulation.
with the observations even if REF overestimates by approximately 1 ◦C the virtual potential temperature on both sides of CF1.
In fact, the comparison between Figs. 8a,b,c shows that the surface observation density is unable to seize the precise location
of θv gradient such as the one given by REF. At 04:00 UTC, θv decreased by as much as 2 ◦C west of CF1 in the SPWS305
analysis (Fig. 8d) and decreased by less than 1 ◦C in REF_SP (Fig. 8e) compared to the state at 23:00 UTC. This decrease is
essentially due to a temperature decrease, relative humidity remaining between 90 and 100 % at 23:00 and 04:00 UTC. In the
SPWS analysis, south of the Aude department, CF1 moved eastwards: such displacement is not observed in REF simulation
(Figs. 8e,f).
To finely describe the movement of CF1, the location of the 19 ◦C θv isotherm is shown in Fig. 9. SPWS analysis (Fig. 9a)310
shows that CF1 moved eastwards between 19:00 and 22:00 UTC. It remained quasi-stationary east of the two red stars between
22:30 and 04:00 UTC. After that time, it moved eastwards and reached the Mediterranean Sea around 06:30 UTC. REF_SP
(Fig. 9b) shows that CF1 became quasi-stationary earlier, around 21:00 UTC, and remained quasi-stationary until 07:00 UTC.
It reached the Mediterranean Sea around 09:30 UTC. Thus, CF1 is quasi-stationary approximately 4.5 h longer in REF than in
analyses and reaches the Mediterranean Sea with a 3 h delay in REF compared to analyses. Regarding the location where CF1315
remained quasi-stationary, setting aside delays, REF_SP generally locates CF1 slightly more west than the SPWS analyses, but
the westwards shift remains mostly below 10 km. Comparison between REF_SP and REF (Figs. 9b,c) shows some small-scale
15
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Figure 9. Location of the 19 ◦C virtual potential temperature (θv) isotherm at 2 m height between 19:00 UTC 14 October and 09:00 UTC 15
October from (a) the SPWS analysis, (b) REF_SP and (c) the REF simulation. Terrain elevation over 750 m above sea level (a.s.l.) is shaded
in grey. Red stars show the location of Villegailhenc (northern star) and Trèbes (southern star), towns strongly damaged by the HPE.
movements of CF1 simulated by REF that cannot be reproduced in REF_SP. It gives insight about the magnitude of departures
that cannot be seized by the SPWS analyses and thus should not be considered as substantial.
Fig. 10 shows 10 m height horizontal wind simulated by REF with surface observations superimposed. At 23:00 UTC, REF320
simulates 12 to 16 m s–1 southeasterly to east-southeasterly winds blowing over the Mediterranean Sea near the Languedoc-
Roussillon shore. Inland, east of CF1, east-southeasterly winds reach mostly 6 to 12 m s–1. West of CF1, westerly 0 to 6 m s–1
winds are observed. These opposite winds cause strong wind convergence at CF1 location. Small differences are identified
between REF and observations around CF1: they support that CF1 location is 0 to 10 km further west in the REF simulation than
in the SPWS analyses. Inland, between CF1 and the coast, observations support eastern wind direction more than southeastern325
direction and indicate slight underestimations. At 04:00 UTC, as a result of the approaching Mediterranean low, REF wind
speed increased east of CF1, reaching 14 to 18 m s–1 over the Mediterranean Sea and 8 to 14 m s–1 inland. At that time, 3
stations indicate westerly winds while REF indicates the opposite, showing that REF simulates CF1 location 10 to 15 km
further west than observed.
In summary, the REF simulation produces realistic near-surface fields in comparison with the SPWS analyses and scattered330
wind observations. The main differences between analyses and REF are substantial time lags in the stationarity of mesoscale
boundaries: the MSLP trough and CF1 remained quasi-stationary between 3 to 4.5 h longer over the Aude department in the
REF simulation than in the SPWS analyses. After 04:00 UTC, it results in an approximately 3 h delay in the movement of
16
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Figure 10. 10 m height instantaneous horizontal wind speed and direction simulated by REF (black arrows, speed also displayed with filled
contours) and 10 m height 10 min averaged horizontal wind speed and direction observed (red arrows) at (a) 23:00 UTC 14 October and at
(b) 04:00 UTC 15 October. The arrow length is proportional to the wind speed. Purple arrow is the Cap Béar observation measured at an
unconventional height of 36 m.
these mesoscale boundaries in REF compared to analyses. This longer stationary period probably caused the prolonged rainfall
over the area that may explain some of the overestimations found. Also, the westerly shift found between REF and the SPWS335
analyses in the quasi-stationary location of CF1 or the MSLP trough is correlated with the westerly shift found in the location
of the heaviest precipitation between REF and the ANTILOPE analysis. The amplitude of both shifts is about 10 km. Keeping
in mind these departures, the REF simulation is considered realistic enough to study the case and is taken as the reference in
the following sections.
5 Origin of the conditionally unstable air and lifting mechanisms340
This section investigates what mechanisms supplied conditionally unstable air to the convective system, including studying
whether its moisture comes from areas that have been particularly humidified by Leslie’s remnants. Trajectories and thermody-
namic properties of air parcels that contributed to the formation of the strongest convective cells in the REF simulation as well
as those of cold parcels located west of CF1 are described. Lifting mechanisms are also studied, in particular the role of the
Albera Massif. To carry out the investigation, a series of backward trajectories are computed using the Lagrangian trajectory345
tool of Gheusi and Stein (2002). Atmospheric columns with strong mid-level updrafts close to the location of the 24 h maxi-
mum rainfall are selected. Inside each column, 40 air parcels taken every 2 vertical levels of the model from the second level
17
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(18 m height) to the 80th (13 568 m height) are followed and their trajectories are shown in the figures. Some trajectories (in
grey in Fig. 11a) are not projected on the vertical sections when vertical movements of the air parcels are of small amplitude
around the Aude department; or when a trajectory intersects the terrain along the projection axis because the terrain along the350
axis differs substantially from the one along the trajectory.
5.1 First part of the HPE
This part lasts approximately between 19:00 UTC 14 October and 05:00 UTC 15 October in the REF simulation.
At 00:00 UTC 15 October, air parcels below 10 km found in the atmospheric column "D" (Fig. 11a) where a convective
updraft is simulated originate from 3 preferential directions.355
Air parcels under 800 m a.s.l. are inside the cold sector west of CF1, where virtual potential temperature is below 21 ◦C
(Fig. 11b). They originate from the west, mainly the southeast of the Bay of Biscay and the north of Spain. They followed the
same trajectory as CF1 that was located there at 12:00 UTC 14 October (see Fig. 3c). They remained most of the time below
500 m a.s.l., and some were slightly lifted near CF1 boundary.
Parcels found above 800 m a.s.l. in "D" are ascending air parcels (Fig. 11c). These parcels originate from east and northeast360
of the Balearic Islands, over the Mediterranean Sea, away from the convective system ahead of CF2 located between the
Balearic Islands and the Pyrenees at 00:00 UTC (Fig. 12c). During their transport over the Mediterranean Sea, the altitude of
these parcels remained almost constant between 0 and 1.4 km a.s.l. When they reached the coast, some experienced slight lifting
over the Albera Massif and the Corbières Massif but remained below 2 km a.s.l. They were finally lifted up to 6.5 km a.s.l. above
CF1. Parcels are carried by the marine LLJ shown in Fig. 12b. At 697 m height, the speed of this southeastern LLJ exceeds365
20 m s–1 between the east of the Balearic Islands and the Aude department, up to 26 m s–1 near the Languedoc-Roussillon shore
and inland. Such a wind speed transports quickly these air parcels: they travelled from B to D (Fig. 11) in approximately 12 h.
Over the Aude department, large wind convergence is simulated: horizontal wind speed brutally decreases from 26 to near
0 m s–1, leading to enhanced ascending movements along CF1.
These parcels originate from moist areas over the Mediterranean Sea (dashed lines in Fig. 4b): at 14:00 UTC 14 October,370
the 19 air parcels shown in Fig. 11c already had a mean water vapour mixing ratio of 9.1 g kg–1 (Tab. 1). Their water vapour
mixing ratio increased through their transport above the Mediterranean Sea by 1.3 g kg–1, reaching 10.4 g kg–1 at 20:00 UTC 14
October. During their lifting, between 22:00 and 00:00 UTC, they released moisture: their water vapour mixing ratio decreased
by an average of 4.0 g kg–1. Some of this moisture is released through condensation processes inside the convective clouds,
before some of the water condensates eventually precipitate. The high moisture and relatively warm temperatures in the area375
of origin of these parcels is shown in Fig. 12a by equivalent potential temperatures above 53 ◦C at 697 m height. Consequently,
air parcels carried by the LLJ are conditionally unstable: simulated most unstable convective available potential energy (MU-
CAPE) reaches 100 to 600 J kg–1 over Languedoc-Roussillon and 600 to 1200 J kg–1 over sea. The 3D CAPE field (not shown)
shows that highest CAPE values are mostly reached at the first model level (5 m height), and decrease rapidly with height.
The MSLP low that drives the LLJ is located in the area of light winds over Spain shown in Fig. 12b. Northeast and east380
of it, between the Balearic Islands and the Pyrenees, strong convective cells are triggered ahead of CF2. Several convective
18
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Figure 11. (a) Horizontal projection of the 40 backward trajectories from air parcels taken inside the atmospheric column located in "D"
(43.25◦ N, 2.25◦ E) at 00:00 UTC 15 October in the REF simulation. Trajectories in colour are the ones projected in (b-d): their colour
varies according to the water vapour mixing ratio of the parcels. Other trajectories are in grey. Trajectories are computed until 12:00 UTC
14 October, except for parcels that reach domain boundaries before that time. (b-d) Vertical projections of backward trajectories along the
dashed black lines shown in (a) and corresponding cross sections of virtual potential temperature at 00:00 UTC 15 October. Each parcel is
projected on the section closest to its trajectory inland. Terrain is in black.
19
https://doi.org/10.5194/wcd-2020-54
Preprint. Discussion started: 29 October 2020
c© Author(s) 2020. CC BY 4.0 License.
163
Figure 12. REF simulation at 00:00 UTC 15 October of (a) equivalent potential temperature (θe) at 697 m height, (b) wind at 697 m height,
(c) most unstable CAPE with instantaneous precipitation rate and (d) wind at 2957 m height.
cells are advected by the south-southeasterly mid-level wind towards Languedoc-Roussillon. Thus, in Fig. 11d some parcels
above 7 km a.s.l. originate from the Mediterranean low and its associated front CF2. These parcels, from altitudes between 1.8
and 5.5 km, have lower water vapour mixing ratios than parcels carried by the LLJ. Some of these parcels are lifted over the
Pyrenees mountains and one is lifted over CF1 because it managed to cross the Pyrenees without being lifted.385
REF simulates southeasterly low-level winds (Fig. 12b at 697 m height) and south-southeasterly mid-level winds (Fig. 12d
at 2957 m height), showing directional wind shear in the lower part of the troposphere. The MSLP trough simulated over the
Aude department may locally increase this wind shear inland: Fig. 10a shows that the LLJ backs from the southeast to the
east-southeast inland. Backward trajectories confirm it: the higher the air parcel comes, the further west it originates (Fig. 11a).
20
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Figure 13. As Fig. 11 for trajectories ending at 04:00 UTC 15 October at 43.31◦ N, 2.28◦ E.
Table 1. Mean water vapour mixing ratio (g kg–1) of air parcels originating from below 1500 m height along axes shown in Figs. 11,13,14 as
a function of time. Dash indicates that at least one parcel was out of the simulated domain at that time.
Trajectory Axis Number Time (UTC)
end (UTC) of parcels 14:00 16:00 18:00 20:00 22:00 00:00 02:00 04:00 07:00
00:00 Fig. 11c: B → D 19 9.1 9.6 9.9 10.4 10.1 6.1
04:00 Fig. 13b: A → D 8 – – – 10.5 10.8 11.0 11.0 5.7
07:00 Fig. 14b: A → B 7 – – – – – 8.6 9.8 10.4 5.3
21
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At 04:00 UTC 15 October, backward trajectories in Fig. 13 picture a situation almost identical to the one from 00:00 UTC.390
Most of the parcels lifted in the selected updraft are still supplied by the LLJ, coming from altitudes between 0 and 1.2 km for
parcels projected along the axis A–D (Fig. 13b) and between 0.8 and 1.5 km for parcels along the axis B–D (Fig. 13c). Parcels
projected along the axis A–D, coming from the lowest levels supplied large amounts of moisture, slightly increasing during
their transport from 10.5 to 11.0 g kg–1 between 20:00 and 02:00 UTC (Tab. 1). These parcels were lifted up to 7 km a.s.l.
immediately above CF1. Most of the air parcels along the axis B–D had a similar path and were lifted up to 8 km a.s.l., except395
two parcels that were lifted above the orography near 650 km along B–D. Only few elevated parcels came from the Balearic
Islands, i.e. from inside the convective system ahead CF2. They were lifted above the Pyrenees (Fig. 13d) and reached levels
above 9 km a.s.l. in column "D" with a water vapour mixing ratio before they reached the column lower than 4 g kg–1.
5.2 Second part and end of the HPE
This part lasts approximately between 05:00 and 10:00 UTC 15 October in the REF simulation. Around 05:00 UTC, the cold400
front CF2 reached the Pyrénées-Orientales coast. Contrary to the first part during which most of convection is triggered inland,
in this second part, convection is triggered over the Mediterranean Sea and carried inland by the mid-level wind, diminishing
the influence of local forcings in triggering convection. Convection triggered over sea is fed by a warm and moist air mass
ahead of CF2 with equivalent potential temperature up to 59 ◦C (Fig. 15a). Consequently, this air mass is more unstable than
in the first part: MUCAPE values simulated are up to 1600 J kg–1 (Fig. 15c).405
At 07:00 UTC an increasing number of air parcels found inside updrafts over the Aude department originate from south of
the Balearic Islands, i.e. directly from CF2, the front formed with Leslie’s remnants (Fig. 14a) in comparison with the first part.
These parcels, projected in Fig. 14c originate from altitudes between 1 and 4 km, generally higher than what was simulated
in the first part. Some air parcels carried by the LLJ, coming from the east of the domain and altitudes between 0 and 1 km
are still found and projected in Fig. 14b. If their number decreased compared to the first part, their water vapour mixing ratio410
remains high with 10.4 g kg–1 on average, which increased through their transport above the Mediterranean Sea by 1.8 g kg–1
(Tab. 1). Some descending dry air parcels are also found (Fig. 14d), originating from dry mid-level areas located at the rear of
CF2.
In the lower levels, at 697 m, REF simulates a strong wind variation along CF2 (Fig. 15b): ahead of CF2, the southeasterly
LLJ reaches 22 to 26 m s–1 while at the rear wind turns southwesterly and only reaches 6 to 12 m s–1. Between 07:00 UTC and415
09:30 UTC, the northeastwards advance of CF2 propagated this wind variation over the Aude department. When wind speed
decreased along CF1, the cold air west of CF1 started flowing eastwards, towards the Mediterranean Sea, as a density current,
spreading out circularly over the sea. This cold air rapidly flowing as soon as the LLJ stops tends to show that an equilibrium
maintaining CF1 quasi-stationary was reached between CF1 and the LLJ. Then, the equilibrium progressively broke from south
to north by the advance of CF2.420
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Figure 14. As Fig. 11 for trajectories ending at 07:00 UTC 15 October at 43.26◦ N, 2.34◦ E. Air parcels are projected along the same axis
A–B but separated depending on their origin and behaviour: (b) ascending parcels from east, (c) ascending parcels from south or west and
(d) descending parcels from south.
23
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Figure 15. As Fig. 12 at 07:00 UTC 15 October.
5.3 Amount of moisture supplied by Leslie’s remnants
To quantify the amount of moisture brought over the Aude department during the HPE by Leslie’s remnants, the geographic
origin of air parcels found in the atmospheric column above the 338 mm precipitation maximum simulated by REF (see Fig. 6b,
now referred to as C338) is tracked. Every 30 min from 19:00 UTC 14 October to 10:00 UTC 15 October (the time period of
the HPE in the REF simulation), backward trajectories of 36 air parcels taken every 2 vertical levels of the model between425
18 m and 9924 m height are computed until 12:00 UTC 14 October, the beginning of the REF simulation. Here, parcels above
10 km height are not taken because most parcels followed above this height are not found inside any updraft over the Aude
department.
The computation of backward trajectories provides the initial parcel location: it is the location of the parcel at 12:00 UTC 14
October or if the parcel is out of the parent domain at that time, it is the location where the parcel enters the parent domain. The430
24
https://doi.org/10.5194/wcd-2020-54
Preprint. Discussion started: 29 October 2020
c© Author(s) 2020. CC BY 4.0 License.
168
Table 2. Properties and geographic origin of air parcels found in the atmospheric column C338 as a function of time, aggregated in time
intervals from 19:00 UTC 14 October to 10:00 UTC 15 October. Mean water vapour mixing ratio 2 h before reaching C338 (i.e. before some
parcels are lifted) is indicated by r̄v.
Initial parcel Properties Time interval (hours in UTC)
location [19–21[ [21–23[ [23–01[ [01–03[ [03–05[ [05–07[ [07–09[ [09–10] Total (%)
East of 4.5◦ E
Number 76 67 76 70 75 52 25 30 471 (42 %)
r̄v (g kg–1) 10.6 9.7 9.4 9.4 8.7 9.0 10.2 9.7 9.5 (54 %)
West of 4.5◦ E – Number 66 55 48 33 31 39 64 44 380 (34 %)
south of 42◦ N r̄v (g kg–1) 2.6 1.7 3.7 4.6 4.8 4.9 4.7 4.1 3.7 (17 %)
Other
Number 2 22 20 41 38 53 55 34 265 (24 %)
r̄v (g kg–1) 9.6 9.9 10.2 9.6 9.3 8.9 8.9 8.4 9.2 (29 %)
geographical origin is divided in 3 categories (Tab. 2): east of 4.5◦ E, west of 4.5◦ E – south of 42◦ N and other. Such division is
done because air parcels from Leslie’s remnants originate from the area west of 4.5◦ E – south of 42◦ N. The "other" category
includes mostly cold and stable air parcels. These parcels are found at the lowest levels of the atmospheric column because it
is located west of CF1 (such parcels are shown in Fig. 11b). Because these parcels are stable, only the first categories including
conditionally unstable air parcels are compared.435
Tab. 2 shows that 42 % of air parcels found in C338 originated from east of 4.5
◦ E, i.e. from east of the Balearic Island,
and they carried 54 % of the water vapour mixing ratio of all air parcels tracked. On the contrary, 34 % of air parcels coming
from Leslie’s remnants carried only 17 % of the water vapour mixing ratio, although their number particularly increased in the
second part of the event. This result suggests that air parcels coming from east of 4.5◦ E, over the Mediterranean Sea, supplied
more moisture to convective cells than air parcels originating from Leslie’s remnants.440
5.4 Lifting by the Albera Massif and effect on precipitation
To understand the role of the Albera Massif in generating convective bands downwind, as it is observed and simulated by REF,
the simulations REF and NOALB are compared.
Heavy precipitation is simulated at 05:00 UTC over the highest slopes of the Albera Massif and along a line downstream of
the massif (Fig. 16a, dashed red area). When the Albera Massif is removed, Fig. 16b shows that no precipitation is simulated445
over or downstream of it. In NOALB, along the eastern Pyrenees, west of the dashed red line, a slightly larger area of instan-
taneous precipitation above 10 mm h–1 is found than in REF. Fig. 17a shows that over and downstream of the Albera Massif,
heavy precipitation in REF results from aligned convective cells exhibiting ascending vertical velocities above 4 m s–1, whereas
no substantial ascending movement is found along this line in NOALB (Fig. 17b). The orientation of the line of updrafts (along
the A–B axis in Fig. 17) is parallel to the horizontal wind streamlines at 2674 m height, showing that convective cells are450
aligned with the south-southeastern mid-level wind direction. Superimposed with this line of updrafts, lee waves resulting
25
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Figure 16. Instantaneous precipitation rate at 05:00 UTC 15 October superimposed on the terrain elevation of (a) REF and (b) NOALB
simulations.
in quasi-stationary, evenly spaced, couples of positive and negative vertical velocities indicated by the large black arrows in
Fig. 17a are simulated by REF but are not found in NOALB (Fig. 17b).
To quantify the flow regime of the situation at 05:00 UTC 15 October, the mountain Froude number Frm = UNh (Kirshbaum
et al., 2018) is estimated, where U is the mean wind speed of the layer, N is the Brunt-Väisälä frequency and h is the mountain455
height. Here h = 1128m, the maximum height of the Albera Massif in the model. To compute N, the bulk method described





h , where g = 9.81m s
–2 is the standard acceleration of gravity, θ(n) is the potential temperature at model level n
(first level is at 5 m height and the 25th is at 1143 m height) and θ̄ is the mean potential temperature over the layer. The moist
Froude number Frw = UNwh (Chen and Lin, 2005) is also computed, where Nw is the moist Brunt-Väisälä frequency that differs460
from N because θ is replaced by θv. The computation of U, N and Nw is an average over 100 grid points located upwind the
mountain, precisely the grid points less than 10 km east and 10 km south of grid point A (A is shown in Fig. 17a). Computation
leads to U = 21.3m s–1, N = 9.9×10–3 s–1, Nw = 8.9×10–3 s–1 which gives Frm = 1.9 and Frw = 2.1. According to Kirshbaum
et al. (2018), Frm = 1.9 > 1 indicates that the flow tends to directly ascend the terrain over the windward slope instead of being
deflected around the obstacle. This ascent mechanically lifts the conditionally unstable air parcels supplied by the LLJ, but465
also probably triggers the aforementioned lee waves. Frw = 2.1 corresponds to the flow regime IV of Chen and Lin (2005),
described as a flow with an orographic stratiform (a stratiform cloud is defined by the authors as having a cloud depth less than
4 km) precipitation system over the mountain and possibly a downstream-propagating cloud system.
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Figure 17. Vertical velocity (w) and horizontal wind streamlines at 2674 m height in the (a) REF and (b) NOALB simulations. Horizontal
wind (c) speed and direction and (d) convergence > 2× 10–3 s–1 at 193 m height in the REF simulation at 05:00 UTC 15 October.
To closely look at how convective cells are initiated and maintained, a time evolution of the vertical cross section A–B
simulated by REF is shown in Fig. 18. At 05:05 UTC, a convective cell containing hydrometeors is formed above the Albera470
Massif (Fig. 18a, black arrow). Inside this cell, the potential temperature is higher than the environment around 2 km height
probably due to latent heat release associated with water phase changes. This cell is advected towards B by the mid-level wind.
A second cell is initiated at the rear of the first one by orographic lifting and the surface of hydrometeor mixing ratio above
1 g kg–1 has rapidly increased (Fig. 18b, brown arrow). On the lee side of the mountain, these convective cells propagate in
the middle of a large subsidence area (related to the aforementioned lee wave), but it seems that counteracting the effect of475
the subsidence, a quasi-stationary wind convergence zone located near the ground connects with the updrafts and invigorates
them. This wind convergence zone is simulated downwind of the mountain (Fig. 17d) and seems due to rapid wind decrease and
some wind confluence in the lee side of the Albera Massif (Fig. 17c). Then, as shown by Figs. 18d,e, both cells connect with
an ascending zone of the lee wave around 20 km along the axis A–B and rapidly grow: the hydrometeor mixing ratio surface
above 1 g kg–1 as well as the vertical velocity are found to rapidly increase inside both cells. These findings are consistent480
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Figure 18. Vertical velocity (w, m s–1), potential temperature (black contours, ◦C), horizontal convergence > 2× 10–3 s–1 (black diagonal
hatches) and hydrometeor mixing ratio > 1 g kg–1 (little black dots) between 05:05 and 05:15 UTC 15 October. Terrain is in black.
with the description of the flow regime IV of Chen and Lin (2005): vertical velocities above 1 m s–1 and hydrometeor mixing
ratios above 1 g kg–1 remain below 4 km altitude over the mountain, and convective cells are propagating downstream of the
mountain.
Because of the slightly directional vertical wind shear simulated in the lower part of the troposphere (see wind direction
in Figs. 17a,c), the LLJ continuously supplies conditionally unstable air parcels to the convective cells formed from their485
southeastern flank while these cells are advected by the south-southeastern mid-level wind. Backward trajectories starting
from their updrafts (not shown) show that once convective cells are on the lee side of the mountain, as they are advected
north-northwestwards, an increasing number of low-level moist air parcels that have not crossed the Albera Massif are found
inside the cells. Thus, the supply of conditionally unstable air parcels along the line is continuous and possibly explains the
maintenance of the convective cells long after they are formed.490
This preferential organization of convection along a line downstream of the Albera Massif results in substantial departures
in 24 h rainfall accumulations (Figs. 6b,d) between NOALB and REF. Precipitation along the band downstream of the Albera
Massif called eastern band in Sect. 2 is reduced by as much as 100 mm in NOALB compared to REF. REF maximum pre-
cipitation over plains is reduced from 338 mm to 310 mm, and the maximum in NOALB (332 mm) is shifted over mountains.
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Concomitantly, precipitation is enhanced along the western precipitation band (see Sect. 2) downstream of the eastern slopes495
of the Pyrenees: maximum precipitation is increased from 296 mm to 327 mm in NOALB compared to REF. Precipitation is
also enhanced between both bands, along the quasi-stationary CF1. Consequently, the southeast-northwest orientation of the
precipitation zone exceeding 240 mm in REF is replaced by a south-north orientation in NOALB.
This sensitivity experiment shows the large importance of the Albera Massif in the shape of the precipitation field, focusing
precipitation downstream of it while reducing precipitation elsewhere. The proposed mechanism describing convection initia-500
tion over the Albera Massif, one of the first relief intercepting the marine LLJ and the convective cells maintenance downstream
of these may be applied to similar reliefs. It may explain the enhanced amount of precipitation observed along the western band
and the formation of the third line starting over the Corbières Massif observed between 00:00 and 02:00 UTC (Fig. 5c).
6 Influence of the cooling associated with the evaporation of precipitation
This section investigates the possible influence of the cooling associated with the evaporation of precipitation over the Aude505
department on CF1. The following questions are addressed. Does this process (i) modify the location of CF1? (ii) extend the
duration of CF1 stationarity? (iii) enhance the temperature gradient along CF1?
Fig. 6c shows the resulting 24 h accumulated precipitation observed in the NOCOOL simulation. Precipitation is globally
higher in NOCOOL than in REF, maximum precipitation reaches 415 mm in NOCOOL and only 338 mm in REF. Compared
to REF, a local maximum of precipitation of 310 mm located north-northwest of the global maximum appears in NOCOOL.510
The organization of the precipitation in two major bands remains but their orientation is slightly rotated clockwise compared
to REF.
At 04:00 UTC, both REF and NOCOOL exhibit a sharp east-west horizontal θv gradient that delineates the location of CF1
(Fig. 19). At 5 m height, REF shows about 0.5 to 1 ◦C colder temperatures than NOCOOL on both sides of CF1. Highest
departures are found over the Pyrenees. South of the A–B axis, CF1 is shifted from 0 to 10 km west in NOCOOL compared515
to REF, depending on the latitude. Along the A–B axis, vertical cross sections of Figs. 19c,d show that CF1 is about 90 km
from A in NOCOOL and 87 km from A in REF, near the ground. The θv gradient is visible up to 2 km in both simulations.
East of CF1, near the ground, virtual potential temperatures of about 22 ◦C are found in both simulations. West of CF1, these
temperatures are only found at altitudes between 1000 and 1500 m in REF and between 875 and 1400 m in NOCOOL. West of
CF1, inside the cold air, the altitude of the isotherm θv = 18 ◦C is higher in REF with about 450 m than in NOCOOL with about520
325 m. Above 750 m a.s.l., the vertical temperature gradient is stronger in NOCOOL than in REF, thus REF shows slightly
lower temperatures than NOCOOL from 750 to 2500 m.
Along the A–B axis, departures of generally less than 0.5 ◦C are found between simulations east of CF1. West of CF1,
generally higher temperatures are found in NOCOOL compared to REF, with temperatures up to 2 ◦C higher found in NO-
COOL above 1500 m and near B. Near CF1 and near the ground, departures remain generally below 1 ◦C. The evaporative525
cooling does not shift the location of CF1 by more than few kilometres or substantially modify the temperature gradient along
it. Comparison of REF and NOCOOL does not show any extended duration of CF1 stationarity or substantial time lag between
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Figure 19. Virtual potential temperature at 5 m height for the (a) REF and (b) NOCOOL simulations at 04:00 UTC 15 October. Vertical cross
sections of virtual potential temperature along the A–B axis are drawn for the (c) REF and (d) NOCOOL simulations.
simulations. However, globally higher temperatures are simulated in NOCOOL than in REF in the lowest troposphere because
evaporative cooling is switched off. These higher temperatures result in globally higher MUCAPE (not shown) and conse-
quently stronger convective cells and stronger rain rates in NOCOOL than in REF. This probably explains why precipitation is530
substantially higher in NOCOOL than in REF.
One of the reasons that may have limited the evaporative cooling west of CF1, where highest precipitation is observed, is
the small evaporation due to near saturation of air masses in the lower troposphere according to the REF simulation (Fig. 20).
At 04:00 UTC, relative humidity exceeded 90 % over most of Languedoc-Roussillon and a dry air mass was only found over
Spain, at the rear of CF2. Large evaporative cooling associated with dry levels between 1000 and 4000 m is not simulated in535
this case. Such difference may explain why the location of CF1 between REF and NOCOOL is similar. The cooling associated
with evaporation processes does not have any substantial impact on the stationarity of the simulated MCS on the 2018 Aude
HPE, agreeing with the same observation of Ducrocq et al. (2008) on the 1999 Aude HPE.
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Figure 20. Relative humidity in the REF simulation at 04:00 UTC 15 October at (a) 697 m height (b) 1507 m height (c) 2957 m height (d)
5160 m height.
7 Conclusions
The meteorological situation of the 14 and 15 October 2018 exhibited favourable ingredients leading to a HPE over Languedoc-540
Roussillon and particularly the Aude department. The remnants of the former hurricane Leslie are involved in the formation
of a Mediterranean surface low and its associated cold front (CF2). The rapid deepening of this Mediterranean surface low,
extended by a trough over Languedoc-Roussillon, contributed to strengthen a low-level jet (LLJ) over the Mediterranean Sea.
Meanwhile, a cold front (CF1) remained quasi-stationary in the middle of the Aude department, west of the trough. The slow
movement northwards of the Mediterranean low as well as the quasi-stationarity of its associated trough sustained quasi-545
stationary atmospheric conditions during several hours over the Aude department, while continuously supplying conditionally
unstable air parcels over the area.
A two-way grid nested numerical simulation at 1 km and 500 m horizontal resolutions was successfully carried out with the
Meso-NH model with initial and boundary conditions provided by the operational AROME analyses every 3 h. A comparison
of the simulation with near-surface analyses built from observations of standard and personal weather stations was performed.550
Compared to observations, the simulation delays by approximately 3 h the arrival of the precipitation system ahead of CF2
over the Aude department as well as the end of the HPE over the west of this department. The location where both CF1 and the
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trough remained quasi-stationary is well simulated, around 10 km farther west than in analyses, but the stationarity duration
of both low-level mesoscale boundaries is overestimated by 3 to 4.5 h. Simulated 24 h accumulated precipitation is found
realistic but slightly overestimated compared to observations. This overestimation is consistent with the delay that caused555
longer precipitation over the Aude department. Despite these differences, the simulation is considered realistic enough and
taken as the reference (REF) to study the case.
The study reveals that the main origin of lifted air parcels and dominant mechanisms that triggered convection differ during
the two parts of this HPE.
The first part begins around 19:00 UTC 14 October in both observations and the REF simulation. In this part, the REF560
simulation shows that conditionally unstable air parcels originating from the Mediterranean Sea, east of the Balearic Islands at
altitudes between 0 and 1.5 km are carried by the LLJ towards the Languedoc-Roussillon shore. During their transport above
the Mediterranean Sea, inside the model’s domain, the water vapour mixing ratio of the tracked air parcels increases by 0.5
to 1.8 g kg–1. Once inland, these air parcels are continuously lifted over the upwind slopes of the first mountains encountered,
i.e. mostly eastern Pyrenees relief, the Albera Massif and the Corbières Massif. Both observation and simulation show that565
convective cells organize along quasi-stationary lines downwind of the mountains, forming the active parts of a back-building
MCS. Convective cells appear to be maintained and reinforced downwind of the terrain by low-level leeward convergence,
ascending areas created by mountain lee waves and favoured supply in conditionally unstable air due to the low-level directional
wind shear. Indeed, formed cells are continuously advected north-northwestwards by the mid-level wind while the LLJ supplies
conditionally unstable air on their southeastern side. A sensitivity study shows that the convective line downwind of the Albera570
Massif disappears when the Albera Massif terrain is flattened, showing the crucial role of terrain in the formation of these
lines. Convection is particularly enhanced above and west of the quasi-stationary cold front CF1, along which a strong wind
convergence line as well as a substantial virtual potential temperature gradient are simulated and observed. Most parcels found
in large updrafts near the simulated precipitation maximum, west of CF1, are found to be lifted above CF1.
The second part begins around 02:00 UTC 15 October in observations and 05:00 UTC in the REF simulation. In this part,575
the REF simulation shows that an increasing number of conditionally unstable air parcels originates from south of the Balearic
Islands i.e. from the vicinity of the Mediterranean low and CF2, both formed with Leslie’s remnants, at altitudes mostly
between 1 and 4 km. The advance of CF2 and the conditionally unstable air mass located ahead of it trigger convective cells
over the Mediterranean Sea that are advected towards the Languedoc-Roussillon coast. Inland, the MCS loses progressively its
organization in lines in this second part and the strongest rain rates are found along and west of CF1. The end of the HPE over580
the Aude department is driven by the advance of CF2 northeastwards.
Regarding the quasi-stationary location of CF1, the REF simulation indicates that CF1 reached a sort of equilibrium with the
LLJ blowing in the opposite direction. This equilibrium broke when the wind speed dropped, which caused the cold air mass
west of CF1 to flow rapidly eastwards. A sensitivity study shows that evaporative cooling plays no role in the stationarity of
CF1. One reason may be the low evaporation due to the near saturation of the middle and lower troposphere, to which Leslie’s585
remnants contributed. The location where CF1 remained quasi-stationary appears correlated with the location of the maximum
precipitation in both simulation and observation.
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Consequently, in order of importance, the location of the exceptional precipitation over the Aude department seems the
result of the convective activity focusing (i) west of the quasi-stationary CF1 and (ii) downwind of the Albera Massif and the
Corbières Massif. Precipitation maximum is found at the junction between these areas in both simulation and observation. Re-590
garding the role of Leslie’s remnants, they (i) are involved in the formation of the cold front CF2 behind which a Mediterranean
low deepened rapidly, (ii) contributed to the supply of low-level conditionally unstable air in the second part of the event and
(iii) contributed to moisten mid-levels of the troposphere, diminishing evaporation processes. However, low-level moisture that
contributed to precipitation over the Aude department mainly originated from the Mediterranean Sea, east of 4.5◦ E, rather
than Leslie’s remnants.595
Future work could quantify Leslie’s contribution in the cyclogenesis mechanisms of this Mediterranean low and more gen-
erally the role of ex-tropical cyclones in disturbing weather of the Mediterranean basin. Accurately track and represent the
life cycle of Mediterranean lows seems crucial to better forecast HPEs. The use of near-surface analyses built from a large
number of standard and personal weather stations, independent of the model studied, was beneficial in this case, helping to
understand the inevitable departures between simulation and observation. It also highlighted small-scale movements of the600
quasi-stationary front CF1 that are simulated by the model but cannot be seized by the surface network. Future work could
focus on real time tracking of low-level mesoscale boundaries which are involved in the stationarity of precipitation. In order
to do that, rapidly updated near-surface thermodynamical analyses, only derived from observations and independent of mod-
els, seems promising. They could allow forecasters to evaluate in real time the accuracy of near-surface fields forecasted by
numerical models. In parallel, the assimilation of personal weather stations, supplementary observations that contributed to the605
quality of the near-surface analyses used in this study, could be tested in convective-scale models like AROME.
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CHAPITRE 5. SIMULATIONS NUMÉRIQUES DE L’ÉPISODE MÉDITERRANÉEN DE 2018
DANS L’AUDE ET VALIDATION AVEC LES DONNÉES DE STATIONS PERSONNELLES
5.3 Perspectives
Les conditions initiales et aux limites des simulations réalisées avec le modèle Meso-NH
ont été volontairement fournies par des analyses AROME à une période tri-horaire, alors que
celles-ci existent à une période horaire. En effet, dans la configuration de Meso-NH utilisée dans
l’étude, l’utilisation d’un couplage avec des analyses horaires produit des cumuls de précipita-
tions moins proches des observations que la simulation présentée dans l’article. L’origine de ce
résultat contre-intuitif mériterait d’être étudiée.
Des travaux ultérieurs sur ce cas pourraient également quantifier la contribution exacte de
Leslie au creusement de la dépression méditerranéenne, et plus généralement le rôle des anciens
cyclones tropicaux atteignant les côtes européennes dans les cyclogénèses en Méditerranée.
D’autre part, la sensibilité de la formation des bandes précipitantes observées en aval du relief
à la fois à la résolution horizontale et verticale du modèle pourrait être évaluée.
Figure 5.1 – pmer le 26 mai 2018 à 12:00 UTC (a) d’après la prévision du modèle AROME du
réseau du 26 mai à 00:00 UTC et (b) d’après l’analyse SPWS.
Figure 5.2 – Hu2m le 26 mai 2018 à 14:00 UTC (a) d’après la prévision du modèle AROME
du réseau du 26 mai à 00:00 UTC et (b) d’après l’analyse SPWS.
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Figure 5.3 – T2m le 26 mai 2018 à 16:00 UTC (a) d’après la prévision du modèle AROME du
réseau du 26 mai à 00:00 UTC et (b) d’après l’analyse SPWS.
Dans l’article, les signatures près de la surface de la convection profonde simulées par le
modèle Meso-NH ont été comparées aux analyses SPWS. Ce même travail pourrait être réalisé
vis-à-vis des signatures proposées par le modèle opérationnel AROME. En effet, on présente
ici pour le cas du 26 mai 2018 étudié au chapitre 3 un travail préliminaire de comparaison
directe entre les prévisions AROME et les analyses SPWS. Ces comparaisons mettent en lumière
plusieurs différences entre le modèle numérique et les analyses SPWS. D’abord pour la pression
réduite au niveau de la mer, des dépressions de petite échelle à l’intérieur ou près des noyaux
convectifs sont observées dans les prévisions AROME (Fig. 5.1) mais ne sont pas observées dans
les analyses SPWS, contrairement aux surpressions de petite échelle, observées dans les deux
cas. Des différences sont également visibles dans la structure du champ de pression dans la partie
stratiforme du système convectif (Fig. 5.1). À d’autres échéances de prévision, des gradients
extrêmement forts de pression matérialisés par des dipôles de pression ont été identifiés au sein
de noyaux convectifs, tout comme des différences dans le creusement du minimum de pression
à l’avant d’une ligne de grains. Concernant la température et l’humidité relative, les différences
les plus marquées entre les prévisions AROME et les analyses SPWS concernent l’amplitude
des gradients de température et d’humidité modélisés par AROME le long du bord d’attaque
des MCSs (Figs. 5.2, 5.3). Une partie des différences observées peuvent être la conséquence de
l’incapacité du réseau d’observation de résolution parfois plus lâche que le modèle à observer
certaines signatures de surface, ou aux méthodes d’interpolation choisies, mais d’autres ont
probablement des origines physiques. Des travaux ultérieurs pourraient être menés dans le but




La croissance rapide du nombre d’objets connectés dotés de capteurs informatifs des condi-
tions météorologiques, partout dans le monde, est extrêmement prometteuse dans l’optique
de disposer d’observations à haute résolution spatio-temporelle des signatures en surface de la
convection profonde. En France métropolitaine, le nombre de stations personnelles transmettant
des observations atteint plus de 15 fois le nombre de stations automatiques conventionnelles col-
lectées par Météo-France. La qualité des observations des stations personnelles, objets connectés
sur lesquels se concentre la thèse, est très inégale puisque certaines stations ne respectent pas
les exigences de l’OMM tant en terme de qualité des instruments que d’environnement d’ins-
tallation. Toutefois, plusieurs études récentes ont conçu des méthodes pour contrôler la qualité
de ces observations et montrent qu’il est possible de tirer un bénéfice de ce grand nombre
d’observations pour l’étude des phénomènes météorologiques de mésoéchelle.
Au cours de la thèse, l’apport des observations des stations personnelles connectés pour
l’observation de la convection profonde à fine échelle a été étudié dans quatre situations ora-
geuses de l’année 2018 en France métropolitaine. Un traitement incluant un contrôle qualité
automatique des observations de pression, de température et d’humidité relative s’appuyant
sur les observations à pas de temps infra-horaire du réseau conventionnel de Météo-France a
été conçu. Celui-ci permet de conserver un nombre substantiel d’observations des stations per-
sonnelles : dans les zones étudiées, à un instant donné, le nombre d’observations disponibles est
multiplié par 134 pour la pression réduite au niveau de la mer, par 11 pour la température et
par 14 pour l’humidité relative par rapport au nombre d’observations des stations convention-
nelles seules. Des analyses de pmer, T2m et Hu2m à haute résolution spatiale (0,01° soit environ
1 km) et à haute fréquence temporelle (périodes de 10 min, puis 5 min) ont été élaborées par
une méthode simple de spatialisation. D’abord, en l’absence de contrôle qualité, l’intégration
des observations brutes des stations personnelles dégrade l’ensemble de ces analyses, parfois
de façon très forte, confirmant la nécessité de contrôler préalablement la qualité de ces obser-
vations. Une fois les observations des stations personnelles traitées et leur qualité contrôlée,
leur apport pour l’observation de la convection profonde est objectivement et subjectivement
démontré. Cet apport est objectivement mesuré par une méthode de validation croisée utilisant
les stations conventionnelles de Météo-France comme données de validation. On constate une
diminution de la racine carrée de l’erreur quadratique moyenne des analyses élaborées à partir
des observations des stations conventionnelles et personnelles (analyses SPWS) par rapport
aux analyses élaborées à partir des observations des stations conventionnelles seules (analyses
SWS). Cette diminution atteint suivant les cas 73 à 77 % pour la pression réduite au niveau
de la mer, 12 à 23 % pour la température et 17 à 21 % pour l’humidité relative. Ainsi, l’apport
des stations personnelles est particulièrement important pour la pression réduite au niveau de
la mer. De façon subjective, les analyses SPWS permettent d’observer des structures de fine
échelle partiellement ou peu visibles avec les analyses SWS seules. Des surpressions accompa-
gnant des lignes de grains ou des cellules individuelles mais également des dépressions de sillage
à l’arrière des lignes de grains sont observées. Des baisses rapides de température ou des hausses
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d’humidité relative accompagnant la plupart des orages sont observées plus tôt et avec plus de
détails dans les analyses SPWS que dans les analyses SWS. Une analyse de température po-
tentielle virtuelle est également calculée à partir des analyses précédentes et permet d’observer
la propagation de plages froides et des initiations convectives secondaires dans des zones où la
température potentielle virtuelle est élevée, c’est-à-dire des zones favorables au soulèvement de
parcelles d’air depuis la surface. La comparaison des analyses SPWS aux analyses opération-
nelles APROFUS sur ces cas orageux a permis de mettre en lumière plusieurs incohérences de
cette analyse opérationnelle, contribuant à la modification de sa méthode d’analyse fin 2019.
Parmi la diversité des phénomènes convectifs qui concernent la France métropolitaine, ceux
à l’origine des précipitations les plus intenses concernent les régions méditerranéennes. L’épi-
sode méditerranéen fortement précipitant des 14 et 15 octobre 2018 dans l’Aude en est un
exemple. Cet épisode a été étudié à la fois en utilisant les prévisions numériques opérationnelles
disponibles et en utilisant les observations et analyses combinant les stations conventionnelles et
personnelles. L’apport des observations de précipitations des stations personnelles a été évalué
en les intégrant à l’analyse opérationnelle des précipitations ANTILOPE. L’analyse obtenue est
évaluée sur les bassins versants du fleuve Aude et de ses affluents à l’aide de 34 pluviomètres
indépendants. L’évaluation montre une diminution moyenne de la racine carrée de l’erreur qua-
dratique moyenne de l’analyse obtenue vis-à-vis des observations des pluviomètres d’environ
10 % sur le bassin versant du fleuve Aude, démontrant une amélioration de l’estimation des
précipitations. L’étude de ce cas montre que l’humidité du sol ne semble pas avoir joué un rôle
important tandis qu’une anomalie positive de température de surface de la mer sur l’ouest de
la mer Méditerranée a quant à elle renforcé les processus d’évaporation, ce qui semble avoir
contribué à augmenter les précipitations de ce cas. Surtout, les analyses SPWS révèlent que
la stationnarité des précipitations est corrélée à la stationnarité à la fois d’un front froid et
d’un talweg de pression. La stationnarité de ces deux forçages est révélée de façon plus nette
dans les analyses SPWS que dans les analyses SWS ou même les analyses horaires du modèle
AROME. D’ailleurs, les membres de la dernière prévision d’ensemble AROME disponible avant
l’épisode, dont les cumuls de précipitations prévus sont les plus proches des observations, sont
ceux capables de simuler la stationnarité de ces deux forçages, mais aussi un jet de basses
couches ayant des caractéristiques proches de celui observé. Toutefois, la prévisibilité des fortes
précipitations par bassin versant lors de l’événement était limitée, en particulier du fait de la
petite taille de ces bassins. En effet, les déplacements dans l’espace des noyaux des plus fortes
précipitations prévues à chaque cycle de prévision ont entraîné une forte variation des prévisions
de précipitations moyennées sur ces petits bassins.
L’étude du cas a soulevé plusieurs questions à propos du rôle de l’humidité associée à l’ex-
cyclone tropical Leslie, le rôle du relief et le rôle du refroidissement associé à l’évaporation
des précipitations dans les processus qui ont engendré les précipitations exceptionnelles obser-
vées dans cet épisode. Afin d’y répondre, des simulations numériques ont été réalisées avec le
modèle Meso-NH. Le réalisme des champs de surface de la simulation de référence est évalué
grâce aux analyses SPWS, en mettant en œuvre une méthode de comparaison spécifique pour
la pression, la température et l’humidité. Ceci a permis d’identifier des écarts dans la position
et la durée de stationnarité des forçages simulés par le modèle qui ont une incidence directe
sur les précipitations. Un calcul de rétrotrajectoires dans les simulations montre que, dans une
première partie de l’épisode pluvieux, les parcelles d’air que l’on trouve au-dessus du maxi-
mum de précipitations simulé sont originaires de l’est de la mer Méditerranée, tandis que dans
une seconde partie de l’épisode, un nombre croissant de ces parcelles d’air sont originaires du
voisinage des vestiges de Leslie. Sur l’ensemble de l’épisode, Leslie n’est pas la source princi-
pale d’humidité à l’origine des précipitations intenses, bien que cet ex-cyclone ait contribué à
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humidifier la moyenne troposphère, diminuant une grande partie des processus d’évaporation.
Ainsi, le processus de refroidissement lié à l’évaporation des précipitations ne joue aucun rôle
dans la stationnarité du front froid. Concernant les mécanismes de soulèvement, la plupart
des parcelles d’air que l’on trouve au sein des ascendances les plus vigoureuses sont soulevées
au-dessus du front froid quasi-stationnaire, confirmant son rôle majeur dans la stationnarité
des cellules convectives précipitantes. D’autre part, sous le vent du massif des Albères, massif
montagneux de l’extrémité est des Pyrénées, les cellules convectives précipitantes formées par
forçage orographique sont renforcées en aval du massif par d’autres forçages tels qu’une conver-
gence en basses couches, des ondes orographiques et sont continuellement alimentées en air
conditionnellement instable grâce à un cisaillement vertical de vent favorable. Une expérience
de sensibilité montre que lorsque le relief du massif des Albères est remplacé par un terrain
plat, les précipitations en aval de ce massif sont largement réduites. Finalement, il semble que
le lieu des précipitations exceptionnelles observées sur l’Aude soit d’abord lié à la position du
front froid quasi-stationnaire mais également à la position des bandes précipitantes en aval des
reliefs de la région.
Ainsi l’apport objectif et subjectif des données de pression, température, humidité et préci-
pitations des stations connectées, une fois leur qualité contrôlée, est démontré lors de plusieurs
cas pour l’observation et l’étude de la convection profonde à fine échelle en complément des
moyens traditionnels d’observation et de prévision.
Plusieurs perspectives à ces travaux apparaissent. D’abord, améliorer l’observation de phé-
nomènes de fine échelle associés à la convection profonde nécessite la collecte systématique des
observations météorologiques de surface de l’ensemble des réseaux existants, dont les réseaux
d’objets connectés, sur le modèle du network of networks américain (National Research Council,
2009; Tyndall et Horel, 2013). Il est ainsi souhaitable de :
— pérenniser le réseau conventionnel de surface de Météo-France qui est la référence objective
du contrôle de qualité des données d’objets connectés et de leur évaluation : ce réseau
est essentiel à la fois pour la méthode développée dans la thèse, mais également pour
des méthodes comme le débiaisage variationnel (VarBC, Dee (2005)) qui pourraient être
utilisées pour l’assimilation de ces données ;
— étendre la collecte des réseaux conventionnels d’organismes ou entreprises partenaires qui
sont un deuxième moyen de contrôle et d’évaluation des données d’objets connectés ;
— pérenniser la collecte de l’ensemble des données et métadonnées d’objets connectés dis-
ponibles gratuitement et réaliser leur stockage dans des bases de données adaptées, dans
un format commun avec les données conventionnelles ;
— nouer des partenariats avec les sociétés disposant de données d’objets connectés lors-
qu’elles ne les mettent pas publiquement à disposition, à l’échelle nationale (Météo-
France) ou supranationale (Eumetnet, OMM) ;
— permettre à chaque possesseur d’objet connecté d’envoyer en temps réel ses données
à Météo-France indépendamment des fournisseurs de capteurs (Météo-France, 2017a),
comme le permet le Met Office avec le Weather Observations Website. Ceci pourrait être
fait en nouant un partenariat avec le Met Office ou en développant un site web similaire.
Les données de l’ensemble des objets connectés dont on dispose pourraient également être mises
en ligne sur une plateforme web accessible aux chercheurs permettant la visualisation en temps
réel, l’exploration et le téléchargement aisé de ces données afin de faciliter les études ultérieures
et les collaborations autour de ces données.
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Ensuite, il est souhaitable d’élaborer en temps réel des analyses de surface à la fois à haute
résolution spatiale c’est-à-dire de l’ordre d’1 km de résolution, et à haute résolution temporelle
c’est-à-dire à une période de 5 min comme les images radar et satellite. Une légère adapta-
tion de la méthode de contrôle qualité conçue, dans laquelle la période de contrôle utilisée ne
comporterait que des échéances passées, permettrait d’utiliser les données d’objets connectés
dans ces analyses en temps réel. Tout comme les images radar ou satellite sont de précieux
outils pour l’observation et la prévision immédiate des orages, ces analyses nous ont permis
d’observer l’évolution des signatures thermodynamiques des orages à haute résolution spatio-
temporelle ce qui présente également un intérêt pour la prévision immédiate. Par exemple, il
est possible d’appliquer un algorithme d’advection, similaire à l’algorithme 2PIR d’advection
des réflectivités radar utilisé à Météo-France (Moisselin, 2018), aux zones de surpression as-
sociées aux orages qui engendrent souvent de violentes rafales de vent. Ces analyses à haute
fréquence pourraient également servir de prédicteurs supplémentaires dans des algorithmes de
prévision immédiate s’appuyant sur des méthodes d’apprentissage automatique. Lorsque ces
analyses à haute fréquence résultent de spatialisations indépendantes des modèles numériques,
elles peuvent permettre d’évaluer les analyses ou prévisions des modèles. Si elles sont disponibles
en temps réel, la quantification des écarts entre ces analyses et les modèles peut permettre à la
fois aux systèmes de prévision automatique mais également aux prévisionnistes d’adapter les
prévisions, les vigilances ou les alertes. Ceci peut être fait par exemple en pondérant en temps
réel les membres d’une prévision d’ensemble vis-à-vis de leur proximité à ces analyses.
La méthode de contrôle qualité et de spatialisation proposée dans la thèse pour la pression,
la température et l’humidité pourrait être améliorée, et des observations supplémentaires pour-
raient être utilisées. Surtout, de nombreuses méthodes à la fois de contrôle qualité et d’analyse
proposées dans la littérature ou déjà opérationnelles à Météo-France méritent d’être testées afin
de déterminer les méthodes optimales de contrôle qualité et de spatialisation des observations
d’objets connectés. Pour ce faire, un banc de test objectif évaluant la performance de plusieurs
méthodes, dont celle conçue dans la thèse, pourrait être mis en place. Dans cette optique,
le code de la méthode conçue pourra être mis en ligne afin de servir de référence à dépas-
ser. Les méthodes les moins performantes pourraient ainsi être abandonnées au profit des plus
performantes. Un tel banc de test permettrait également de fournir une référence permettant
d’évaluer de nouvelles méthodes, par exemple d’apprentissage automatique, qui pourraient être
explorées pour contrôler la qualité de cette masse d’observations. Ces méthodes d’apprentis-
sage automatique pourraient permettre de faire des corrections non-linéaires, en particulier en
ajoutant des prédicteurs exogènes (ensoleillement, ...). En outre, plusieurs combinaisons de mé-
thodes de contrôle qualité et d’analyse identifiées comme performantes pourraient être utilisées
en parallèle pour calculer l’analyse mais également quantifier l’incertitude des valeurs analysées
en chaque point de grille. Concernant les précipitations et le vent, variables pour lesquelles
les traitements n’ont pas encore été automatisés ou explorés, des méthodes de contrôle qualité
automatisées pourront être conçues en s’inspirant des études réalisées par De Vos et al. (2019)
et Droste et al. (2020). Les observations de précipitations de ces stations personnelles sont
particulièrement intéressantes pour obtenir des estimations des précipitations à des résolutions
plus fines qu’aujourd’hui, c’est-à-dire passer des résolutions actuelles de 500–1000 m vers des
résolutions de 100–200 m. Ceci en particulier en ville où les résolutions plus fines demandées
par les acteurs de l’hydrologie urbaine pourraient être atteintes tant la densité de ces stations
est importante.
Enfin, ces travaux ouvrent la voie à des expériences d’assimilation des données de stations
personnelles dans le modèle AROME, dans le but d’améliorer les analyses et donc les prévi-
sions, en particulier de la convection profonde. Parmi les qualités nécessaires à l’assimilation de
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données, décrites par Bouttier et Roux (2002), ces données ont l’avantage d’avoir une grande
couverture spatio-temporelle et une disponibilité rapide. Parmi les défis de leur assimilation, le
contrôle de la qualité de ces données devra être très robuste et pourra s’appuyer sur l’utilisa-
tion d’algorithmes existants tels que des algorithmes variationnels de débiaisage (VarBC) et de
contrôle qualité (VarQC, Anderson et Järvinen (1999)). D’autre part, un second défi sera de
pérenniser l’accès à ces données ; heureusement, la forte croissance du nombre d’objets connec-
tés permet d’espérer avoir au moins accès à quelques-uns des réseaux existants. L’assimilation
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